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Petrología y geoquímica del Complejo Tortuga en el seno Año Nuevo, isla 
Hoste (55º S – 55º 20’ S): Implicancias petrogenéticas en la configuración de 
la cuenca de Rocas Verdes 
 
En Patagonia se encuentran tres complejos ofiolíticos los cuales han sido 
interpretados como los vestigios del piso oceánico máfico de una cuenca marina de 
trasarco llamada cuenca de Rocas Verdes. De norte a sur, estos complejos son: el 
Complejo Sarmiento (50ºS – 52ºS), el Complejo Capitán Aracena (53ºS – 55ºS) y el 
Complejo Tortuga (55ºS – 56ºS). Dentro del Complejo Tortuga, específicamente en las 
islas Gordon y Hoste, existen afloramientos aislados, de gabros, basaltos y diques 
doleríticos los cuales queda la incertidumbre si estos corresponden a la parte superior 
de un complejo ofiolítico o a una secuencia volcánica del tipo arco de islas. En el 
presente aporte se muestra que en términos de elementos mayores todas las rocas 
ígneas de los complejos ofiolíticos y las formaciones Yaghán y Hardy muestran una 
tendencia al campo toleítico, no obstante, en relación con los elementos traza, las rocas 
del presente estudio presentan patrones entre signaturas MORB e IAT. Las variaciones 
en los patrones de LREE encontrados indican que: Las rocas ígneas de los complejos 
Sarmiento y Capitán Aracena presentan valores de (La/Sm)n de 1,6 y 1,4 en promedio, 
mientras que las rocas ígneas asociadas a las formaciones Yaghán y Hardy presentan 
valores de (La/Sm)n de 1,4 en promedio, todas similares a un IAT y, por otro lado, las 
rocas ígneas asociadas al Complejo Tortuga presenta valores de (La/Sm)n de 0,5, 
cercano a un N-MORB. Las rocas volcánicas intercaladas de las formaciones Yaghán 
y Hardy, ubicadas en las cercanías del Complejo Tortuga presenta valores de 
Ba/Nb>70, más altos que las ofiolitas, las cuales presentan valores de Ba/Nb entre 34 
a 70 en promedio, los cuales incluso son más altos que los de un N-MORB (2,7), lo cual 
indica variaciones en la anomalía de HFSE. A partir de esto, se deduce que estas 
unidades presentan diferentes fuentes mantélicas, las cuales se habrían formado 
cercanas entre sí. Las fuentes que habrían formado complejos Sarmiento y Capitán 
Aracena corresponden a una cuña mantelica metasomatizada y por otra parte el 
Complejo Tortuga habría sido formado en una fuente en transición entre una cuña 
mantelica metasomatizada y un manto tipo MORB deprimido, lo cual sería indicativo de 
un menor efecto de los componentes de subducción. Además, los resultados 
geoquímicos del presente aporte indicarían que las formaciones Yaghán y Hardy, 
tendrían un origen cercano al Complejo Tortuga. En la actualidad han sido reconocidos 
basaltos asignados al Complejo Tortuga cubriendo rocas asignadas a la Formación 
Hardy, por lo cual, si el Complejo Tortuga y las formaciones Yaghán y Hardy están en 
contacto, no solo responderían a aspectos estructurales. Para conciliar estos datos, se 
sugiere que la fuente de las ofiolitas habría ido cambiando durante la apertura de la 
cuenca desde una cuña mantelica metasomatizada hasta un manto tipo MORB 
deprimido. Finalmente, los datos presentados apoyan la hipótesis de que la apertura de 
la cuenca de Rocas Verdes fue mayor al sur respecto al norte. 
 Petrology and geochemistry of the Tortuga Complex in the New Year cove, 
Hoste island (55º S - 55º 20' S): Petrogenetic implications in the configuration 
of the Rocas Verdes basin 
 
 
In Patagonia there are three ophiolitic complexes which have been interpreted as the 
vestiges of the mafic ocean floor of a marine backarc basin called the Rocas Verdes 
basin. From north to south, these complexes are: the Sarmiento Complex (50ºS - 52ºS), 
the Captain Aracena Complex (53ºS - 55ºS) and the Tortuga Complex (55ºS - 56ºS). 
Within the Tortuga Complex, specifically on the Gordon and Hoste Islands, there are 
isolated outcrops of gabbros, basalts and doleritic dykes which remain uncertain if they 
correspond to the upper part of an ophthalmic complex or to a volcanic sequence of the 
arch type of islands. This contribution shows that in terms of larger elements all igneous 
rocks of the ophiolitic complexes and the Yaghan and Hardy formations show a 
tendency to the tholeiitic trend, however, in relation to the trace elements, the rocks of 
the present study have patterns between MORB and IAT signatures. The variations in 
the LREE patterns found indicate that: The igneous rocks of the Sarmiento and Capitan 
Aracena complexes have values of (La/Sm)n of 1.6 and 1.4 on average, while the 
igneous rocks associated with the formations Yaghán and Hardy have values of 
(La/Sm)n of 1.4 on average, all similar to an IAT and, on the other hand, the igneous 
rocks associated with the Tortuga Complex have values of (La/Sm)n of 0.5, close to an 
N-MORB. The volcanic rocks interspersed with the Yaghan and Hardy formations, 
located near the Tortuga Complex, have values of Ba/Nb>70, higher than the ophiolites, 
which have Ba/Nb values between 34 to 70 on average, which they are even higher than 
those of an N-MORB (2.7), which indicates variations in the HFSE anomaly. From this, 
it follows that these units have different mantellic sources, which would have formed 
close to each other. The sources that would have formed Sarmiento and Capitan 
Aracena complexes correspond to a metasomatized mantle wedge and on the other 
hand the Tortuga Complex would have been formed in a transitional source between a 
metasomatized mantle wedge and a depleted MORB mantle, which would be indicative 
of a minor effect of subduction components. In addition, the geochemical results of this 
contribution would indicate that the Yaghan and Hardy formations would have an origin 
close to the Tortuga Complex. At present, basalts assigned to the Tortuga Complex 
have been recognized covering rocks assigned to the Hardy Formation, so if the Tortuga 
Complex and the Yaghan and Hardy formations are in contact, they would not only 
respond to structural aspects. To reconcile these data, it is suggested that the source of 
the ophiolitic would have been changing during the opening of the basin from a 
metasomatized mantle wedge to a depleted MORB mantle. Finally, the data presented 
support the hypothesis that the opening of the Rocas Verdes basin was greater to the 
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 1.1 FORMULACIÓN DEL ESTUDIO 
 
 Las ofiolitas representan fragmentos de la litosfera oceánica y desempeñan 
un papel clave en la identificación de cuencas oceánicas antiguas y en la 
interpretación de los ambientes tectónicos (Coleman, 1971, Coleman, 1977; Pearce, 
2003; Dilek y Furnes, 2011; Dilek y Furnes, 2014). Los Complejos Ofiolíticos de 
edad Jurásico Superior – Cretácico Inferior, que afloran a lo largo de los Andes 
Australes de Chile (Patagonia), entre los 50ºS y los 55°S, son interpretados como 
los vestigios del piso oceánico máfico de una cuenca marina de trasarco llamada 
cuenca de Rocas Verdes (Dalziel et al., 1974; Suárez y Pettigrew, 1976; de Wit, 
1977; Suárez, 1977; Suárez, 1979; Tanner y Rex, 1979; Dalziel, 1981). En 
Patagonia se encuentran tres complejos ofiolíticos distribuidos de norte a sur, los 
cuales son: (1) Complejo Sarmiento, el cual corresponde a un cinturón de 10 a 20 
km de ancho, el cual se extiende de norte a sur, entre el fiordo Lolos y la península 
Muñoz Gamero (50ºS – 52ºS); (2) Complejo Capitán Aracena, el cual se desarrolla 
en un cinturón de dirección noroeste-sureste de 20 km de ancho, al noreste de la 
Cordillera Darwin desde la isla Carlos III hasta Tierra del Fuego (53ºS – 55ºS) y (3) 
el Complejo Tortuga, expuesto en un cinturón de 20 km de ancho de este a oeste 
que se extiende desde la región al sur del Canal Beagle hasta la parte suroeste de 
la isla Navarino (55ºS – 56ºS). Sin embargo, existen variaciones geoquímicas entre 
estos distintos complejos (Calderón et al., 2013).  
 
Diversos autores han planteado un modelo triangular para la cuenca de 
Rocas Verdes, donde en el segmento septentrional se han distinguido rocas con 
signaturas de dorsal hemi-oceánica enriquecida (E-MORB) y en segmento 
meridional rocas con signaturas de dorsal hemi-oceánica normal (N-MORB) 
(Saunders et al., 1979; Stern, 1979; Avendaño, 2008; Calderón et al., 2013). Los 
basaltos similares al MORB dominan en las cuencas de trasarco más maduras, 
donde se observa que la separación geográfica entre el frente volcánico del arco y 
la grieta del trasarco permite que se mantengan distintas fuentes de magma, líneas 
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de flujo de manto y regímenes térmicos, mientras que el volcanismo similar a un 
arco puede ocurrir en las etapas más tempranas de la evolución del trasarco (Taylor 
y Karner, 1983; Hochstaedter et al., 1990; Keller et al., 1992). En este sentido, se 
podría estudiar como fue el proceso de evolución de la cuenca de Rocas Verdes a 
partir del estudio petrográfico y geoquímico de sus muestras a lo largo del tiempo. 
A partir de esto, las variaciones geoquímicas pueden ser relacionadas con la 
evolución tectónica de la cuenca. 
 
 Dentro del Complejo Tortuga, específicamente en las islas Gordon y Hoste, 
existen afloramientos aislados, de gabros, basaltos y diques doleríticos los cuales 
según señalan Suárez et al. (1985), queda la incertidumbre si estos corresponden 
a la parte superior de un complejo ofiolítico o a una secuencia volcánica del tipo 
arco de islas. Esta problemática se basa en que existen basaltos almohadillados, 
gabros y diques doleríticos emplazados en la Formación Hardy (asociada a un 
origen de arco volcánico), las cuales tienen una similitud petrológica y geoquímica 
con los basaltos almohadillados y diques doleríticos que componen el Complejo 
Tortuga. Ante lo cual no queda clara la relación entre las ofiolitas y el arco. 
 
En este estudio se abordan aspectos petrológicos y geoquímicos de dichos 
afloramientos del seno Año Nuevo que podrían corresponder al Complejo Tortuga, 
a través del análisis de la mineralogía primaria y las texturas de las rocas del 
presente estudio, relacionando con otros datos del Complejo Tortuga, así como 
también determinando los posibles patrones de diferenciación (junto con la revisión 
de alguna tendencia sistemática de estos a distintas latitudes), comparando entre la 
parte sur y la parte norte de la cuenca de Rocas Verdes y a su vez, la serie 
magmática a la cual pertenecen, con el fin de establecer una relación petrogenética, 








Se plantea como hilo conductor para este trabajo la siguiente hipótesis: 
 
Las rocas en estudio ubicadas en el seno Año Nuevo son parte del Complejo 
Tortuga, el cual podría responder a un sistema de diferenciación distinto a los 
observados en otros complejos ofiolíticos al norte (Complejo Sarmiento y Capitán 
Aracena), dado que la cuenca tuvo una extensión de orden mayor en el sur 
(Complejo Tortuga) respecto al norte (Complejo Sarmiento).  
 
1.3 OBJETIVOS 
 1.3.1 OBJETIVOS GENERALES 
 
El objetivo es entender las variaciones petrológicas en la cuenca de Rocas 
Verdes, además de esclarecer la heterogeneidad petrológica que existe en los 
afloramientos de rocas ígneas del seno Año Nuevo asociados al Complejo Tortuga, 
y así analizar la configuración de la cuenca de Rocas Verdes. 
  
1.3.2 OBJETIVOS ESPECÍFICOS 
 
1. Remapear el área del seno Año Nuevo a partir de las muestras obtenidas en 
la campaña de terreno. 
 
2. Determinar los procesos de cristalización y diferenciación magmática que 
dan origen a estas rocas. 
 
3. Determinar los posibles patrones de diferenciación y así, la serie magmática 
a la cual pertenecen. 
 
4. Determinar los procesos petrogenéticos que dieron origen al magma 
asociado al Complejo Tortuga. 
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5. Revisar si existe alguna tendencia sistemática en los patrones de 
diferenciación o en la química de los magmas generados a distintas latitudes 




Las muestras de este estudio se obtuvieron durante una campaña al seno 
Año Nuevo, ubicado en la Isla Hoste durante el año 2018 organizada por el Dr. 
Mauricio Calderón y fue financiada por el Proyecto FONDECYT Nº 1161818. Los 
análisis químicos de elementos mayores y traza se financiaron mediante el mismo 
proyecto a cargo del Dr. Mauricio Calderón Nettle. 
 
De acuerdo con el objetivo específico 1: 
 
a) Mapeo geológico del área de estudio a escala 1:250.000, en base a 
información previa y datos que se presentan en este estudio. 
 
De acuerdo con los objetivos específicos 2 y 3: 
 
b) Petrografía de cortes transparentes, determinando la mineralogía 
correspondiente y texturas, con el fin de determinar secuencia de 
cristalización. 
 
c)  Análisis químico de elementos mayores y traza, para roca total para 
relacionarlos con los procesos de cristalización y diferenciación 
magmática. 
 
De acuerdo con el objetivo específico 4: 
 
d) Modelamiento de la evolución tectónica en base a los datos petrológicos 
que aquí se presentan. 
 5 
 
De acuerdo con el objetivo específico 5: 
 
e) Comparar con datos previos del Complejo Tortuga. 
 
f) Comparar con otros complejos ofiolíticos del Norte (Complejo Sarmiento 


























1.5 UBICACIÓN Y VÍAS DE ACCESO 
 
La zona de estudio se encuentra localizada en la Región de Magallanes y de 
la Antártica Chilena, Chile, en el seno Año Nuevo, entre las coordenadas 55º 10’ – 
55º 30’ S y 69º 20’ – 69º 50’ O. 
 
El acceso a esta zona debe ser mediante embarcaciones marinas (con previa 
autorización especial por parte de la Armada de Chile, a excepción de navíos 
nacionales) que zarpen desde Punta Arenas u otros puertos cercanos, por ejemplo, 
bahía Mansa a 50 km al sur de Punta Arenas accesible por la ruta 9, con destino 
hacia el sur por el Estrecho de Magallanes, canal Cockburn, canal Ballenero, canal 
Beagle, canal Talbot, bahía Trefusis y Punta Negra, ruta que representa la segunda 
expedición geológica al área (Figura 1). 
 
La primera expedición geológica al seno Año Nuevo en el año 1978, se 
desarrolló específicamente en la parte occidental de Isla Hoste, con un campamento 
base en el extremo oeste del canal Carfort y un barco de apoyo en seno Ponsonby. 
El acceso al área de estudio fue a través del Paso Yahgán, por el suroeste de la Isla 
Grande (Suárez et al., 1985).
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Figura 1. Mapa de ubicación y vías de acceso a la zona de estudio. La figura del lado izquierdo muestra la Región de 
Magallanes y la Antártica chilena en gris, y el área de estudio en un rectángulo negro. La imagen del lado derecho 
representa un acercamiento de la primera figura, donde se señalan los puntos relevantes con puntos de color café y la ruta 
en línea segmentada realizada mediante navegación marítima en la presente expedición geológica para llegar desde bahía 
Mansa hasta el seno Año Nuevo.
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2. MARCO TEÓRICO 
 
 2.1 GENERALIDADES 
 
La litosfera oceánica corresponde a una capa de la Tierra compuesta por la 
corteza oceánica y el manto litosférico oceánico. La definición precisa de la litosfera, 
no obstante, depende de la propiedad que se considere. Por ejemplo, en términos 
de la temperatura, la litosfera oceánica se puede definir como una capa térmica a 
través de la cual el calor se pierde por conducción en oposición a la convección 
(Schubert et al., 2001). En términos mecánicos, la litosfera oceánica está definida 
por rocas que son rígidas mecánicamente y no pueden deformarse más del 1% en 
108 años a una presión determinada (Schubert et al., 2001). La base del límite 
mecánico está definida por una isoterma ya que la rigidez mecánica depende de la 
viscosidad, que a su vez depende de la temperatura (Schubert et al., 2001). 
 
La corteza oceánica consiste principalmente en lavas basálticas que se 
forman por fusión parcial debido a la descompresión del manto a medida que se 
eleva por convección debajo de las dorsales hemi-oceánicas (Winter, 2013). Las 
lavas basálticas son de menor densidad que las peridotitas del manto, por lo que 
"flotan” sobre estas. La estabilidad de la corteza formada depende de su menor 
densidad en comparación con el material del manto subyacente (Winter, 2013). El 
manto litosférico oceánico corresponde a la parte sólida superior del manto, 












2.2 ORIGEN DE LA CORTEZA OCEÁNICA Y EL MANTO LITOSFÉRICO 
 
La generación de corteza oceánica y manto litosférico oceánico ocurre en los 
límites de placas divergentes. A partir de los estudios del fondo oceánico a lo largo 
y ancho de las dorsales hemi-oceánicas, se desarrolló la primera parte del concepto 
de la tectónica de placas, la expansión del fondo marino (Figura 2) (Burchfiel, 1993). 
Vine y Matthews (1963) utilizaron dos observaciones aparentemente no 
relacionadas para desarrollar la idea de la propagación del fondo marino: (1) el 
campo magnético de la Tierra había invertido su polaridad varias veces en el pasado 
(Cox et al., 1963), y (2) mediciones de los campos magnéticos señalaron que la 
corteza oceánica producía cinturones lineales de anomalías magnéticas pareadas 
a cada lado de las dorsales oceánicas donde la corteza se separa y la astenosfera 
caliente está próxima de la superficie (Burchfiel, 1993). En esta zona es donde se 
establece que se produce la fusión parcial del manto por descompresión. 
 
La fusión parcial del manto debajo del eje de las dorsales hemi-oceánicas 
forma la corteza oceánica y el manto litosférico oceánico (Figura 2) (Phipps-Morgan, 
1997), los cuales se alejan desde el punto de dispersión y se enfrían, se contraen 
térmicamente y se hunden formando la morfología característica del suelo oceánico, 
a lo largo de las cordilleras oceánicas centrales. (aproximadamente -2500 m) 
profundizando gradualmente en las extensas planicies abisales (entre -4000 y -
5000m) (Parsons y Sclater, 1977).  Las únicas muestras directas disponibles para 
el estudio de las capas terrestres mencionadas son: (1) peridotitas abisales, es 
decir, pedazos del manto litosférico oceánico superior expuestos en el fondo marino; 
(2) xenolitos del manto de las islas oceánicas, que representan las porciones más 
profundas del manto litosférico oceánico y (3) fragmentos de la litosfera oceánica 





Figura 2. Elementos mayores de la tectónica de placas. Las placas están formadas 
por corteza oceánica (en negro) y continental (en puntos) y un espesor variable del 
manto superior que forma la litosfera. Debajo de la litosfera hay una parte más 
caliente y dúctil de convección del manto llamada astenosfera. Las placas tienen 
tres tipos de límites: 1) Limite divergente (LD) donde el movimiento de la placa es 
en sentido opuesto y generalmente perpendicular al centro de dispersión, 2) los 
límites de transformación (LT) donde el movimiento es paralelo al límite divergente 
(flechas opuestas), y 3) los límites de subducción donde una placa se hunde en la 
astenosfera (la placa subducida consiste en litosfera oceánica, pero la placa 























2.3 SUBDUCCIÓN DE LA CORTEZA OCEÁNICA 
 
En la tectónica de placas, el proceso fundamental que ocurre bajo los 
sistemas fosa-arco, corresponde a la subducción de la corteza oceánica. Cuencas 
oceánicas como el mar de Japón, el mar de Ojotsk y el mar de Filipinas, se 
encuentran al interior del arco, no obstante, no todos los sistemas fosa-arco 
desarrollan cuencas de trasarco (e.g. arco chileno y peruano). A partir de esto 
Uyeda y Kanimori (1979) establecen dos tipos de subducción, donde los casos 
extremos de estos se encuentran representados por el arco chileno y el arco de las 
Marianas (Figura 3). Existen diferencias entre estos tipos de subducción. 
 
La primera diferencia por considerar corresponde al régimen de estrés, como 
lo demuestran la ocurrencia de grandes terremotos interplaca asociados a la placa 
dominante en las zonas de subducción de tipo chileno y la situación inversa en las 
zonas de subducción de tipo Mariana (Uyeda y Kanamori, 1979). Además, 
asociados a las zonas de subducción de tipo Mariana se encuentran arcos de islas 
con abundantes pilas de lavas basálticas que recubren la corteza oceánica, 
mientras que en el tipo chileno corresponden a cordones montañosos bien 
desarrollados con estratovolcanes andesíticos. Además, otras características como 
la naturaleza de la génesis mineral relacionada al arco (pórfidos de cobre v/s 
sulfuros masivos), movimiento vertical (alzamiento v/s subsidencia de la región del 
antearco), y posiblemente la distribución del flujo de calor y el desarrollo zonas de 
pronunciados grabenes en la placa subductada, parecen estar estrechamente 
correlacionados con los dos tipos de subducción (Uyeda, 1987). 
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Figura 3. Diagramas esquemáticos mostrando los dos tipos de modelos de 
subducción posibles con posibles implicancias tectónicas posibles y causas. (sin 
escala). (a) Subducción de tipo chilena, (b) Subducción de tipo Mariana. Extraído 




2.4 MAGMAS TOLEÍTICOS Y MAGMAS CALCOALCALINOS 
 
Un grupo de rocas que comparten algunas características químicas (y quizás 
mineralógicas) y muestran un patrón consistente en un diagrama de variación, lo 
que sugiere una relación genética, puede denominarse una “serie magmática”. Los 
términos sinónimos incluyen “asociación”, “linaje”, “tipo de magma” y “clan” (Winter, 
2013).  
 
Iddings (1892a) propuso por primera vez el concepto de que muchas rocas 
ígneas caen en series afines distintas y que cada serie sigue una trayectoria 
evolutiva característica desde un tipo único de magma original hasta una serie de 
derivados silíceos más evolucionados. Además, reconoció la naturaleza química de 
esta distinción y propuso que todas las rocas ígneas cayeran en una serie alcalina 
o en una serie subalcalina. La distinción inicial de la mayoría de las series se realizó 
en el campo en función del modo de aparición y las características mineralógicas. 
Asimismo, Harker (1909) dividió los volcanes cenozoicos que bordean los océanos 
en "Atlántico" (alcalino) y "Pacífico" (subalcalino). De manera análoga, Tilley (1950) 
subdividió la serie subalcalina en las series toleítica y calcoalcalina. Por otra parte, 
Irvine y Baragar (1971) intentaron sistematizar la creciente diversidad de la 
nomenclatura de las rocas y series magmáticas, y recomendaron una clasificación 
al Consejo Nacional de Recursos de Canadá. Usando la composición de elementos 
principales y las normas de Barth-Niggli (cationes), intentaron proporcionar una 
clasificación razonable de las series de magma y los métodos mediante los cuales 
podrían distinguirse. Aceptaron las series alcalinas y subalcalinas originales y la 
subdivisión de las series subalcalinas en las series toleíticas y calcoalcalinas. 
Aunque estas dos subdivisiones no se pueden distinguir en los diagramas de sílice-
álcalis o de nefelina-olivino-cuarzo, sí se trazan como campos distintos en el 
diagrama de AFM (Figura 4) (Winter, 2013).  
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Figura 4. Diagrama AFM mostrando las dos series subalcalinas, la serie toleítica en 
la parte superior (con mayor contenido de FeO*), y en la parte inferior la serie 
calcoalcalina. Extraído de Irvine y Baragar (1971). 
 
Miyashiro (1974) por su parte, establece que la serie calcoalcalina muestra 
tasas más altas de aumento de SiO2 y grados más bajos de enriquecimiento de 
FeO* al aumentar la relación FeO*/ MgO, es decir, al avanzar en la cristalización 
fraccionada, que la serie toleítica (Figura 5). Ambas series incluyen basalto, 
andesita, dacita y riolita. Además, señala que el promedio de contenido de SiO2 y 
K2O de todas las rocas volcánicas en un arco tiende a aumentar con el avance del 
desarrollo de la corteza continental. Esta tendencia de cambio de composición no 
puede atribuirse a un fraccionamiento de magmas más avanzado ni a la 
contaminación de magmas por rocas graníticas, sino que es directamente el 
resultado de la proporción creciente de rocas de la serie calcoalcalina, que tienden 
a tener un mayor contenido de SiO2 que las rocas de la serie toleítica.  
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Figura 5. Diagrama de variación SiO2 vs. FeO*/MgO mostrando las dos series 
subalcalinas. La serie toleítica en la parte superior (con mayor contenido de 
FeO*/MgO), y en la parte inferior la serie calcoalcalina (con mayor contenido de 
SiO2). Extraído de Miyashiro (1974). 
 
 
Los magmas primarios de las series toleítica y calcoalcalina se formarían de 
forma independiente presentando patrones de diferenciación diferentes. Por un 
lado, los magmas de la serie calcoalcalina son considerados magmas hidratados, 
con altos valores de fO2 asociado a la cristalización temprana de óxidos de hierro y 
titanio, al contrario de los magmas de la serie toleítica, los cuales son considerados 
magmas anhidros, con bajos valores de fO2 y una supresión de la cristalización de 







2.5 OFIOLITAS Y SU ARQUITECTURA COMO FRAGMENTOS DE 
LITOSFERA OCEÁNICA 
 
El término ofiolita fue usado por primera vez por el mineralogista francés, 
Alexandre Brongniart en 1813, en referencia a serpentinitas en mélanges (Dilek, 
2003); en la actualidad, el concepto de ofiolita corresponde a una convención 
desarrollada en la Conferencia Penrose en septiembre del año 1972, a partir de la 
cual se define como: “conjunto distintivo de rocas máficas a ultramáficas”, el cual 
“no debe usarse como nombre de roca o como unidad litológica en el mapeo.”, y en 
donde se establece que la secuencia completa (Figura 6) según Anónimo (1972) de 
base a techo corresponde a: 
 
- Complejo ultramáfico, que consiste en proporciones variables de 
harzburgita, lherzolita y dunita, generalmente con un tejido tectónico 
metamórfico (más o menos serpentinizado); 
 
- Complejo gabroico, generalmente con texturas de cúmulos que 
comúnmente contienen peridotitas y piroxenitas de cúmulo y, por lo general, 
menos deformadas que el complejo ultramáfico; 
 
- Complejo de diques laminados máficos; 
 
- Complejo volcánico máfico, comúnmente almohadillado; 
 
- Rocas asociadas que pueden corresponder a: (1) una sección sedimentaria 
suprayacente. Por lo general, incluye cherts con intercalaciones de lutitas 
finas y pequeñas calizas; (2) cuerpos podiformes de cromita generalmente 




Figura 6. Sección esquemática de una secuencia ofiolítica. Extraído de Winter 
(2013). 
 
Una ofiolita puede estar incompleta, desmembrada o metamorfoseada. 
Aunque generalmente se interpreta a la ofiolita como corteza oceánica y manto 












2.6 CLASIFICACIÓN TECTÓNICA Y PETROLÓGICA DE OFIOLITAS 
 
La incorporación de ofiolitas en los márgenes continentales es un 
componente importante en la evolución tectónica de los cinturones orogénicos y se 
ha definido en términos generales como "emplazamiento de ofiolitas" u "obducción 
de ofiolitas" (Moores 1970; Dewey y Bird, 1970; Dewey y Bird 1971; Coleman 1971). 
El análisis científico del emplazamiento de ofiolitas ha desempeñado un papel clave 
en la formulación de la teoría de la tectónica de placas, ya que los ofiolitas 
proporcionan un nexo entre la evolución de la propagación de las placas oceánicas 
en el fondo marino y su desaparición en las zonas de subducción, de igual manera, 
sus mecanismos de emplazamiento resultan claves en el análisis del desarrollo de 
cinturones orogénicos (Wakabayashi y Dilek, 2003). 
 
2.6.1 CLASIFICACIÓN TECTÓNICA DE OFIOLITAS 
 
Aunque los mecanismos de emplazamiento de ofiolitas son claramente 
variados, la mayoría de los modelos existentes y las definiciones de emplazamiento 
se refieren a un tipo puntual de ofiolita, específicamente a la de Omán o Troodos y 
no se aplican a muchas de las ofiolitas del mundo. En la actualidad, se propone que 
la generación de ofiolitas parecen estar vinculadas temporal y espacialmente a 
algunos eventos tectónicos y magmáticos globales de primer orden. Estos eventos 
globales y los procesos relacionados con el manto habrían controlado el desarrollo 
de diferentes tipos de ofiolitas en diferentes entornos tectónicos (Dilek, 2003). A 
partir de esto, Dilek y Furnes (2011) establecen una clasificación de ofiolitas basado 
en su configuración tectónica, es decir, si están asociados a márgenes divergentes 
o convergentes. Los tipos de ofiolitas son: 
 
(1) Los ofiolitas de margen continental (CM), formadas por lherzolita del manto 
litosférico subcontinental exhumado directamente sobrepasado por lavas 
basálticas e intruidas por pequeños plutones gabroicos y diques máficos. Se 
forman durante las primeras etapas de la evolución de una cuenca oceánica, 
después de la ruptura continental inicial. Las unidades corticales de estas 
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ofiolitas presentan signaturas geoquímicas de N-MORB. Algunos ejemplos 
de ofiolitas de margen continental incluyen a los ofiolitas Jurásicas en los 
Apeninos del Norte y los Alpes occidentales (Caby, 1995; Rampone et al., 
2005; Manatschal y Müntener, 2009). 
 
(2) Los ofiolitas de dorsales hemi-oceánicas (MOR) pueden formarse en 
dorsales hemi-oceánicas asociadas a una parte proximal (por ejemplo, 
Islandia) y distal de una pluma, o dorsales de expansión de tras arco 
proximales a una fosa. Generalmente tienen una arquitectura estructural del 
tipo definido en la Conferencia Penrose (Anónimo, 1972). Las rocas de estas 
ofiolitas muestran signaturas geoquímicas de N-MORB, E-MORB y/o C-
MORB. Un ejemplo de este tipo de ofiolitas es la ofiolita Taitao en Chile, la 
cual se encuentra emplazada en el margen continental de Sudamérica como 
resultado de la colisión entre una fosa y una dorsal (Anma et al., 2009). 
 
 
(3) Las ofiolitas de tipo pluma (P) pueden formarse cerca de los centros de 
propagación proximales a la pluma y como parte de plateaus oceánicos, por 
ejemplo, el plateau caribeño (Kerr et al., 2009). Las rocas de estas ofiolitas 
muestran patrones de elementos traza empobrecidos (D-MORB) y 
enriquecidos (E-MORB). Se caracterizan por presentar secuencias gruesas 
plutónicas y volcánicas (Coffin y Eldholm, 2001; Kerr et al., 2009). 
 
(4) Las ofiolitas de la zona de suprasubducción (SSZ) se forman en las placas 
superiores extensivas de las zonas de subducción. Pueden evolucionar en la 
extensión, de ambientes de tras arco embriónico a ante arco, además de 
encontrarse en regiones de ante arco, y cuencas de tras arco tanto oceánicas 
como continentales. Las rocas de este tipo de ofiolitas muestran una 
secuencia geoquímica de actividad ígnea MORB-IAT-boninitica. Las ofiolitas 
de la cuenca de Rocas Verdes en el sur de Chile son los mejores ejemplos 
de las ofiolitas de las cuencas de tras arco continentales de zona de 
suprasubducción (Saunders et al., 1979; Stern y de Wit, 2003). Las ofiolitas 
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de zona de suprasubducción comúnmente tienen un tipo estructural de 
Penrose. Los ofiolitas de ante arco de la zona de suprasubducción resultan 
de la generación de la corteza oceánica durante el cierre de las cuencas 
oceánicas y marcan los principales eventos de iniciación de subducción 
(Casey y Dewey, 1984; Dilek y Furnes, 2010; Pearce y Robinson, 2010). 
 
 
(5) Las ofiolitas de arco volcánico (VA) se forman en entornos de arco 
ensimáticos. Tienen una arquitectura de corteza poligenética con un 
basamento oceánico deformado, más viejo, corteza inferior máfica 
compuesta de plutones gabroicos e intrusiones hipabisales, rocas extrusivas 
dioríticas a tonalíticas moderadas a bien desarrolladas, formando rocas 
extrusivas que van desde andesitas a riolitas (laminadas localmente) 
formando la corteza superior y cubierta volcánica (localmente subaérea).   
Las unidades corticales muestran signaturas geoquímicas toleíticas a 
calcoalcalinas. Las ofiolitas de arco volcánico difieren de las ofiolitas de zona 
de suprasubducción en función de su corteza de arco más gruesa y más 
desarrollada con composiciones calcoalcalinas. Ejemplos de este tipo de 
ofiolitas se encuentran en Filipinas, Sudeste Asiático, Sierra Nevada y 
California. 
 
(6) Las ofiolitas de tipo acrecionario, que se producen en complejos de 
subducción-acreción de márgenes activos, contienen fragmentos de 
cualquiera de los tipos de ofiolitas mencionados previamente y están 
asociados localmente con rocas sedimentarias pelágicas y sedimentos de 
fosa que pueden haber sido depositados sobre ellos antes de y tras su 
incorporación en el prisma de acreción. Estas ofiolitas pueden tener diversos 
conjuntos litológicos, grados metamórficos, estilos de deformación y 
afinidades químicas sin vínculos genéticos entre ellos, ya que consisten en 
rodajas tectónicas de rocas oceánicas desprendidas de placas caída.  Tienen 
la particularidad de que se vuelven progresivamente más jóvenes en edad 
estructuralmente hacia abajo dentro de los complejos de subducción-
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acreción. Ejemplo de este tipo de ofiolitas se encuentra en Japón central, 
denominada ofiolita Mineoka (Ogawa y Takahashi, 2004). 
 
Los tipos de ofiolitas relacionados a márgenes divergentes son los de tipo CM, 
MOR y P (Figura 7.a) y los relacionados a márgenes convergentes son los de tipo 







Figura 7. Tipos de ofiolitas según su configuración tectónica. (a) Tipos de ofiolita relacionadas a 
márgenes divergentes. (b) Tipos de ofiolitas relacionadas a márgenes convergentes. Extraído de 
Dilek y Furnes (2011). 
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2.6.2 CLASIFICACIÓN PETROLÓGICA DE OFIOLITAS 
 
Boudier y Nicolas (1985) a partir del grosor de la corteza oceánica, la 
composición, el grado de serpentinización y su ambiente de formación, 
caracterizaron petrológicamente las ofiolitas en dos tipos: Tipo Lherzolita (L) y Tipo 
Harzburgita (H), postulando que las de tipo Lherzolita se formaban en dorsales 
hemioceánicas de expansión lenta y las de tipo Harzburgita se formaban en 
dorsales hemioceánicas con altas tasas de expansión. 
 
De forma posterior, Ishiwatari (1985a) divide las ofiolitas de Tipo Harzburgita 
en dos: Harzburgita ordinaria (H) y Harzburgita empobrecida (DH), a partir de lo cual 
quedan tres tipos petrológicos de ofiolitas (Figura 8). 
 
 
Figura 8. Tipos petrológicos de ofiolitas. Extraído de Ishiwatari et al. (2003). 
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2.7 GEOQUÍMICA DE BASALTOS DE TRASARCO 
 
La relación de la fuente de magma de las cuencas de trasarco con la de los 
arcos de islas es un problema importante y no resuelto (Stern et al., 1990). Es de 
particular interés petrológico mostrar que las fuentes de magma de arco volcánico 
y del trasarco evolucionan con el tiempo, porque una mejor comprensión de esto 
debería llevar a restricciones más firmes en la distribución y el historial de fusión de 
estas fuentes del manto (Stern et al., 1990). Para sistemas maduros, las fuentes de 
magma son distinguibles isotópicamente y la interacción entre las fuentes y los 
regímenes de fusión lleva a características de elementos principales y traza 
claramente diferentes para fundidos del arco y del trasarco (Stern et al., 1990).  
 
Los magmas de arco se caracterizan por grandes enriquecimientos de 
elementos litófilos de radio iónico grande (LILE) y empobrecimiento de elementos 
de alto potencial iónico (HFSE) y tienen más Sr radiogénico y Nd menos 
radiogénico, mientras que el magma de trasarco es muy similar al basalto de tipo 
MORB, con o ningún enriquecimiento de LILE y ningún empobrecimiento de HFSE 
















3. MARCO GEOLÓGICO 
 
3.1 EVOLUCIÓN GEODINÁMICA 
 
El basamento al sur de los 55ºS corresponde a rocas metamórficas que van 
desde el Paleozoico tardío al Mesozoico temprano, el cual tiene por nombre 
Complejo Metamórfico Cordillera de Darwin. Hervé et al. (2010), proponen edades 
del Cámbrico Temprano de 523 ± 7 Ma, 522 ± 6 Ma y 538 ± 6 Ma (U–Pb SHRIMP 
en circón), para rocas plutónicas foliadas y gneises de este complejo. Las rocas de 
este complejo son interpretadas como un antiguo prisma de acreción, que se habría 
desarrollado en el margen Pacífico del megacontinente Gondwana (Klepeis & 
Austin, 1997). 
 
En el Jurásico Medio a Superior, la región experimentó un régimen tectónico 
extensional asociado a magmatismo ácido, representado por la Formación Tobífera, 
la cual es interpretada como el producto de anatexia cortical como consecuencia 
del desmembramiento de Gondwana (Pankhurst et al., 2000).  
 
Posteriormente, el emplazamiento de cuerpos ígneos plutónicos graníticos y 
de carácter máfico, corresponderían a las primeras rocas del Batolito Patagónico en 
emplazarse, específicamente, rocas asociadas al Complejo de Gabros. De forma 
coetánea, comienza el desarrollo del volcanismo calcoalcalino representado por las 
capas inferiores de la Formación Hardy. Estos eventos serían la evidencia del 
comienzo de la subducción de la placa Pacífico bajo el continente Sudamericano, 
esto dado sus características geoquímicas y petrológicas (Klepeis & Austin, 1997; 
Suárez et al., 1985). 
 
La evolución del margen continuó con un sistema de fosa, arco volcánico y 
cuenca marginal de trasarco, en un periodo comprendido entre Jurásico tardío y el 
Cretácico temprano. Las rocas del Complejo Tortuga serían el resultado de una 
zona de extensión donde se habría formado una cuenca marina de trasarco (cuenca 
Rocas Verdes), al este del arco volcánico. Sobre estas rocas, se depositaron 
abanicos submarinos, representados por la Formación Yahgán, los cuales se 
componen de turbiditas volcanoclásticas en conjunto con los productos volcánicos 
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calcoalcalinos provenientes de las islas volcánicas (Formación Hardy) que 
separaban la cuenca marina del océano. 
 
El desarrollo del arco volcánico asociado a la época dio origen al resto de las 
rocas plutónicas del Complejo de Gabros y las primeras del Grupo Plutónico Canal 
Beagle (Klepeis & Austin, 1997; Suárez et al., 1985; Hervé et al., 1984). 
 
El cierre de la Cuenca Rocas Verdes y el movimiento al este del arco 
volcánico comenzó a fines del Albiano–Aptiano y continuó hasta el Cenomaniano, 
con movimientos compresivos (que comenzaron de norte a sur, con subducción 
hacia el este), y transpresivos. Como consecuencia, las rocas que rellenaban la 
cuenca marginal sufrieron una intensa deformación. La edad de esta deformación 
sería, probablemente, de al menos 110 a 100 Ma (edad de las rocas más jóvenes 
deformadas), hasta 87–90 Ma (edad de los cuerpos no deformados emplazados en 
Isla Navarino); (Klepeis & Austin, 1997; Suárez et al., 1985). 
 
A partir de los 60 Ma y hasta los 34 Ma, se habría reiniciado la subducción 
en el margen Pacífico, provocando el emplazamiento de rocas plutónicas 
calcoalcalinas, representadas por el Grupo Plutónico Seno Año Nuevo. Este arco 
estaría ubicado al SSW de los plutones mesozoicos. La generación de andesitas y 
dacitas calcoalcalinas de 21 Ma, y basaltos alcalinos de 18 Ma, asociados al 
Complejo Volcánico Packsaddle, corresponderían a la continuación del régimen de 
arco volcánico activo y la subducción asociada. Probablemente, los sedimentos de 
los Estratos de Ildefonso se depositaron en conjunto con lo anterior (Klepeis & 
Austin, 1997; Suárez et al., 1985; Hervé et al., 1984). 
 
En Isla Cook, se pueden encontrar las rocas más jóvenes de la historia 
geológica al sur de los 55ºS. Conos y domos andesíticos calcoalcalinos que 
corresponderían al volcanismo más reciente, de edad Cuaternaria. Estas rocas 
serían producto de la subducción de la placa Antártica bajo la placa Scotia (Suárez 




3.2 COMPLEJO METAMÓRFICO CORDILLERA DARWIN 
 
Está constituido por unidades metasedimentarias, metaplutónicas y 
metavolcánicas, de edades que van desde el Paleozoico tardío al Mesozoico 
temprano, las cuales presentan una huella metamórfica mesozoica tardía única 
entre los complejos metamórficos de los Andes patagónicos y fueguinos del sur, el 
que además se caracteriza por la generación de zonas de biotita, estaurolita, cianita 
y sillimanita (Nelson et al. 1980; Hervé et al. 1981a; Kohn et al. 1995; Klepeis et al. 
2010). 
 
Las principales litologías de este complejo son: (1) esquistos pelíticos con 
cuarzo, plagioclasa, moscovita, biotita, clorita, granate, estaurolita, ilmenita, cianita 
y sillimanita (fibrolita); (2) metabasitas con granate, plagioclasa, hornblenda, biotita, 
clorita, cuarzo, epidota, titanita e ilmenita; (3) ortogneisses con granate; y (4) 
esquistos de cuarzo-mica generados por el metamorfismo dinámico de rocas 
volcanoclásticas silícicas jurásicas (Hervé et al. 2010b; Klepeis et al. 2010; Maloney 
et al. 2011). 
 
El espectro de edades U-Pb en circones detríticos en la mayoría de las rocas 
metasedimentarias del complejo se caracterizan por picos entre 330–340 Ma con 
proporciones variables de componentes devónicos, ordovícicos, cámbricos y 
neoproterozoicos (Hervé et al., 2010b). 
 
La petrología metamórfica y las relaciones de campo son consistentes con 
los procesos de subducción bajo el continente, imbricaciones y engrosamiento 
cortical durante el cierre de la Cuenca Rocas Verdes (Klepeis et al., 2010) con una 
exhumación posterior controlada por empuje (Maloney et al., 2011) que es una 
alternativa al modelo que considera al Complejo Metamórfico Cordillera Darwin 
como un Core Complex exhumado producto de procesos de extensión (Dalziel y 




3.3 ROCAS ESTRATIFICADAS 
 
Según Suárez et al. (1985) las rocas estratificadas presentes en el área de 
estudio son: 
 
Complejo Tortuga (Jurásico Superior – Cretácico Inferior) 
 
Corresponde a un complejo máfico seudoestratificado, que de abajo hacia 
arriba incluye troctolitas, gabros, diques doleríticos, basaltos con estructuras de 
almohadilla y brechas de almohadillas. Estas rocas afloran de forma característica 
en el cerro Tortuga, en el extremo suroeste de Isla Navarino y en Isla Milne Edwards. 
Esta asociación de rocas corresponde con la definición de la parte superior de una 
ofiolita (Conferencia Penrose en Geotimes, Anónimo, 1972). La ausencia de rocas 
ultramáficas en cerro Tortuga, las que caracterizan los niveles inferiores de una 
ofiolita, pueden deberse a que el nivel de erosión es, poco profundo dado que los 
gabros están al nivel del mar. Bajo este contexto, el Complejo Tortuga podría 
representar las capas 2 y 3 de corteza oceánica. El Complejo Tortuga, en su 
localidad tipo, se encuentra en contacto por falla con la Formación Yahgán, 
interpretándose sus afloramientos como un horst en base a la posición estratigráfica 
que se ha determinado en el área para las rocas asociadas. Los basaltos 
almohadillados, asignados a este complejo, yacen bajo la Formación Yahgán, del 
Jurásico Superior-Cretácico Inferior en el sector noroeste de península Dumas, al 
este de fiordo Romanche y en el fiordo Kranck. 
 
En el sector del fiordo Los Geólogos y el canal Carfort, aflora una franja, 
aparentemente continua y de dirección noroeste-sureste, de rocas máficas, formada 
principalmente por rocas efusivas. En ella se incluyen lavas almohadilladas, brechas 
de almohadillas, lavas máficas macizas y, en forma subordinada, tobas, brechas 
volcánicas y cherts. 
 
La relación temporal existente entre el emplazamiento de las ofiolitas y el 
desarrollo de un arco de islas no está precisada. Las relaciones estratificadas 
descritas anteriormente, sugerirían que, al menos en ciertas localidades, lavas 
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almohadilladas del Complejo Tortuga yacen sobre a rocas de la Formación Hardy. 
No se conoce bien a extensión lateral hacia el oeste, de la cuenca de trasarco cuyo 
fondo habría constituido, en parte al menos, el Complejo Tortuga. 
 
Formación Hardy (Jurásico Superior – Cretácico Inferior) 
 
Definida como una secuencia de rocas volcanoclásticas, con lavas riolíticas 
a basálticas intercaladas. Aflora característicamente en península Hardy, e Isla 
Hoste, siendo el cerro Centinela, su localidad tipo, en donde se ha estimado un 
espesor mínimo de 600 metros para esta formación. La base de la Formación Hardy 
no ha sido reconocida. En dos lugares de Península Hardy la formación está 
aparentemente cubierta por basaltos asignados al Complejo Tortuga. En la costa 
norte de bahía Orange se exhiben intercalaciones que bien podrían representar un 
engrane lateral entre las formaciones Hardy y Yahgán. Ejemplares de fauna marina 
fósil del Jurásico Superior – Cretácico Inferior, recolectadas en la ladera sur de cerro 
Rojo, entre ellos, de Belemnopsis madagascariensis (Beisare), estudiados por 
Covacevich (1983) y posteriormente por Aguirre y Suárez (1985), los cuales 
señalarían una edad titoniana – valangiana. La alternancia de rocas piroclásticas y 
lavas de la Formación Hardy se interpreta como evidencia de volcanismo a partir de 
estrato volcanes. Las erupciones se produjeron tanto en ambiente no marino como 
marino. 
 
Formación Yahgán (Jurásico Superior – Cretácico Inferior) 
 
Corresponde a una secuencia de turbiditas volcanoclásticas, compuesta por 
una alternancia de areniscas y lutitas, con intercalaciones representativas de 
brechas, conglomerados, areniscas guijarrosas, diamictitas, tobas y cherts y 
algunos niveles de lavas básicas. La base de la Formación Yahgán ha sido 
observada solo en algunas localidades, donde yace sobre basaltos, con estructuras 
de almohadillas del Complejo Tortuga. Este tipo de contacto ha sido observado en 
Isla Gordon y en la parte norte y central de Isla Hoste. El contacto en la costa norte 
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de Isla Hoste al parecer seria depositacional, no obstante, su naturaleza es incierta, 
por lo cual, puede corresponder a una falla. 
 
3.4 ROCAS INTRUSIVAS 
 
Complejo de Gabros (Jurásico Superior – Cretácico Medio) 
 
Cuerpos de rocas gabroicas que afloran en núcleos aislados, los cuales se 
distribuyen de forma aleatoria a lo largo del Batolito Patagónico. Estas rocas 
intruyen a las formaciones Hardy y Yahgán, y a su vez, se encuentran cortadas por 
granitoides pertenecientes a los grupos plutónicos Canal Beagle y Seno Año Nuevo. 
La petrografía de este complejo es muy variable, la cual va desde gabros de 
hornblenda, hasta gabros de clinopiroxeno, gabronoritas, hornblenditas y dioritas, 
con variedades leuco y melanocráticas. Las edades radiométricas K-Ar del 
Complejo de Gabros se distribuyen entre los 141 y los 93 Ma. Dado que estas rocas 
solo presentan texturas intrusivas, estas edades son consideradas como edades de 
cristalización o intrusión. 
 
Grupo Plutónico Canal Beagle (Cretácico) 
 
Complejo de granitoides foliados, que constituyen una faja de rocas 
plutónicas expuesta a lo largo de las costas de Canal Beagle (brazos noroeste y 
suroeste), del sector norte de Isla Hoste, Isla Gordon, Isla O’Brien y sector noreste 
de Isla Londonderry y en el canal Ballenero. Sus relaciones de contacto varían 
según el área. En el sector oriental estas rocas intruyen a la Formación Yahgán y al 
Complejo de Gabros; en el sector central (área de estudio), cortan a rocas básicas 
del Complejo Tortuga. Hacia el oeste, intruyen a rocas volcanoclásticas, asociadas 
con la Formación Hardy. Las rocas de este grupo varían entre las granodioritas y 
monzodioritas cuarcíferas predominando las tonalitas, todas con foliación 
sinmagmática. Las edades radiométricas K-Ar constituyen un rango entre 113 y 84 




Grupo Plutónico Seno Año Nuevo (Terciario) 
 
Complejo de granitoides no foliados, que afloran hacía el margen del Pacífico 
del Batolito Patagónico. La mejor exposición de este grupo plutónico se encuentra 
en el sector norte y occidental del seno Año Nuevo, zona occidental de Isla Hoste, 
región suroeste de las islas Londonderry, Stewart e islas adyacentes. Estas rocas 
intruyen al Grupo Plutónico Canal Beagle y al Complejo de Gabros. En península 
Hardy e Isla Gordon, granitoides pertenecientes a esta unidad cortan a la Formación 
Yaghán. En Isla Gordon, pequeños apófisis de granitoides intruyen a metabasitas 
del Complejo Tortuga. Este grupo está compuesto por tonalitas y monzodioritas 
cuarcíferas, además, en menor abundancia, granitos y dioritas cuarcíferas. Edades 
radiométricas K-Ar establecen un rango de edad entre 60 y 34 Ma, obtenidas en 
hornblenda, y biotita respectivamente. 
 
Las unidades geológicas descritas anteriormente se distribuyen 

























Figura 9. Mapa geológico del seno Año Nuevo. Extraído y editado del trabajo original 
de Suárez et al. (1985). 
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3.5 ANTECEDENTES GEOQUÍMICOS DE LOS COMPLEJOS 
OFIOLÍTICOS DE LA CUENCA DE ROCAS VERDES 
 
En términos de elementos mayores, las rocas máficas de los tres complejos 
ofiolíticos que componen la cuenca de Rocas Verdes, presentan contenidos de 
FeO*, MgO, K2O y Na2O que al ser graficados en un diagrama AFM (Irvine y 
Baragar, 1971), presentan patrones característicos de magmas toleíticos (Figura 
10) (Stern, 1979; Stern, 1980; Saunders et al., 1979; Calderón et al., 2013). Estos 
magmas se encuentran caracterizados por un incremento en los contenidos de Ti 
durante las etapas tempranas de diferenciación (reflejando el fraccionamiento de 
olivino y piroxeno ± plagioclasa) seguido de una disminución en el contenido de Ti 
en las etapas tardías debido al fraccionamiento de titanomagnetita (Stern, 1979; 
Miller et al., 1994).  
 
En relación con los elementos traza, el Complejo Tortuga presenta un 
empobrecimiento en elemento litófilos de alto radio iónico (LILE) en comparación a 
los complejos Sarmiento y Capitán Aracena, los cuales muestran una similitud en 
su contenido de tierras raras (REE), con composiciones relativamente constantes, 
cuando se normalizan a N-MORB (Calderón et al., 2013) (Figura 11). Por otro lado, 
las rocas máficas del Complejo Tortuga, normalizadas a N-MORB, si bien 
mantienen un contenido uniforme, presentan un empobrecimiento de tierras raras 
livianas (LREE) y de tierras raras pesadas (HREE) (Avendaño, 2008), así como 
también un empobrecimiento en LILE en comparación a los complejos Sarmiento y 
Capitán Aracena (Figura 11) (Calderón et al., 2013). Existen diferencias 
sistemáticas de elementos traza entre el Complejo Tortuga y los complejos 
Sarmiento y Capitán Aracena (Figura 11), las cuales han sido asociadas a una 
mayor afinidad del Complejo Tortuga con basaltos de dorsales hemi-oceánicas 
(MORB) (Stern, 1979; Saunders et al., 1979; Fildani y Hessler, 2005; Calderón et 
al., 2013). Además, en términos del grado de fusión parcial, el Complejo Tortuga 
presenta un mayor grado de fusión parcial respecto a los complejos Sarmiento y 
Capitán Aracena (Figura 11). 
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Figura 10. Diagrama AFM de rocas que componen los complejos ofiolíticos de la 
cuenca de Rocas Verdes, tales como basaltos almohadillados, diques basálticos, 
diabasas y gabros. Extraído de Calderón et al. (2013). 
 
Figura 11. Diagrama de tierras raras normalizado a N-MORB de los complejos 
ofiolíticos de la cuenca de Rocas Verdes, utilizando los valores de normalización de 
Sun y McDonough (1989). Los datos geoquímicos son de Stern (1979), Saunders 
et al. (1979), Fildani y Hessler (2005), y Calderón et al. (2013). Extraído de Calderón 
et al. (2013). 
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4. PETROGRAFÍA DE LAS ROCAS DEL SENO AÑO NUEVO 
 
4.1 ASPECTOS GENERALES 
 
Durante el trabajo en terreno se recolectaron 54 muestras de rocas del área 
de estudio para análisis petrográficos y posteriores estudios de análisis 
geoquímicos. De ellas, 33 corresponden a rocas ígneas intrusivas, 13 rocas ígneas 
extrusivas, 5 rocas volcanosedimentarias y 3 rocas piroclásticas. La ubicación de 
cada muestra se presenta en la Figura 12. 
 
 De las 54 muestras recolectadas, se seleccionaron 31 para la realización de 
cortes transparentes y 1 para corte pulido. Las 32 muestras seleccionadas 
corresponden a 8 rocas ígneas intrusivas, 16 rocas ígneas extrusivas, 5 rocas 
volcanosedimentarias y 3 rocas piroclásticas (Tabla 1). Las rocas presentan 
similares tipos de alteración y/o metamorfismo, pero con variaciones dependiendo 
principalmente de la composición de la muestra. 
 
 En el siguiente capítulo se presenta una descripción petrográfica enfocada 
en la caracterización de la textura, mineralogía primaria principal, mineralogía 
accesoria, y mineralogía secundaria, de acuerdo con los grupos litológicos 
identificados. En el anexo A: “Descripciones Petrográficas” se presenta la 
descripción petrográfica detallada de cada muestra junto con microfotografías 












Muestra Litología Unidad Latitud Longitud 
FC1803 Diabasa Complejo Tortuga 55°20´27´´ 68°57´24,9´´ 
FC1804 Cuarzodiorita de Clinopiroxeno Complejo Tortuga 55°20´27´´ 68°57´24,9´´ 
FC1805 Basalto de Clinopiroxeno Complejo Tortuga 55°20´24,5´´ 68°57´24,2´´ 
FC1806 Metabasalto de Clorita-Epidota Complejo Tortuga 55°20´24,5´´ 68°57´24,2´´ 
FC1807 Metabasalto de Clorita-Epidota Complejo Tortuga 55°20´24,5´´ 68°57´24,2´´ 
FC1808 Metabasalto Foliado de Clorita-Epidota Complejo Tortuga 55°19´15´´ 68°57´28,7´´ 
FC1809 
Metabasalto Amigdaloidal de Clorita-
Calcita Complejo Tortuga 55°19´15´´ 68°57´28,7´´ 
FC1810 
Metabasalto Amigdaloidal de Clorita-
Calcita Complejo Tortuga 55°19´15´´ 68°57´28,7´´ 
FC1811 Gabro de Hornblenda 
Complejo de 
Gabros 55°18´3,6´´ 68°56´44,4´´ 
FC1812 Toba de Ceniza Cristalina Andesítica Formación Yaghán 55°13´32,2´´ 68°54´51,8´´ 
FC1813 Litoarenita Feldespatica Formación Yaghán 55°13´32,2´´ 68°54´51,8´´ 
FC1814 Intraesparita Formación Yaghán 55°13´49,8´´ 68°52´37,3´´ 
FC1815 Arenisca Conglomerádica Formación Yaghán 55°13´49,8´´ 68°52´37,3´´ 
FC1816 Toba de Ceniza Cristalina Andesítica Formación Yaghán 55°13´49,8´´ 68°52´37,3´´ 
FC1817 Toba de Ceniza Cristalina Andesítica Formación Hardy 55°14´57,5´´ 68°55´44,8´´ 
FC1818 Lutita Formación Hardy 55°14´57,5´´ 68°55´44,8´´ 
FC1819 Lutita Formación Hardy 55°14´57,5´´ 68°55´44,8´´ 
FC1820 Tonalita de Hornblenda 
G.P. Seno Año 
Nuevo 55°12´8,8´´ 69°6´8,5´´ 
FC1821 Metabasalto de Epidota Complejo Tortuga 55°13´1,9´´  69°´5´41,6´´ 
FC1822 Diabasa Complejo Tortuga 55°13´1,9´´  69°´5´41,6´´ 
FC1823 Metabasalto de Actinolita Complejo Tortuga 55°13´1,9´´  69°´5´41,6´´ 
FC1824 Metabasalto de Actinolita Complejo Tortuga 55°11´4,8´´ 69°6´4,6´´ 
FC1825 Metabasalto de Actinolita Complejo Tortuga 55°11´4,8´´ 69°6´4,6´´ 
FC1826(a) Metabasalto de Actinolita Complejo Tortuga 55°11´4,8´´ 69°6´4,6´´ 
FC1826(b) Metabasalto de Actinolita Complejo Tortuga 55°11´4,8´´ 69°6´4,6´´ 
FC1826(c) Metabasalto de Actinolita Complejo Tortuga 55°11´4,8´´ 69°6´4,6´´ 
FC1826(d) Metabasalto de Actinolita Complejo Tortuga 55°11´4,8´´ 69°6´4,6´´ 
FC1827 Basalto de Clinopiroxeno Complejo Tortuga 55°11´5,7´´ 69°6´17,4´´ 
FC1828 Tonalita de Hornblenda G.P. Canal Beagle 55°15´39,9´´ 69°5´27,1´´ 
FC1829 Granodiorita de Biotita G.P. Canal Beagle 55°15´39,9´´ 69°5´27,1´´ 
FC1830 Microdiorita Porfírica de Clinopiroxeno G.P. Canal Beagle 55°15´39,9´´ 69°5´27,1´´ 
FC1831 Metabasalto de Actinolita Complejo Tortuga 55°15´24,9´´ 69°5´5,1´´ 
 
Tabla 1.  Tabla resumen donde se presentan las 32 muestras seleccionadas para 




Figura 12. Mapa del seno Año Nuevo con la ubicación exacta de las muestras 
















4.2 ROCAS ÍGNEAS INTRUSIVAS 
 
En el trabajo de terreno se reconocieron distintos cuerpos intrusivos en los 
sectores NE, NW y SW del área de estudio, específicamente en canal Rescate, 
fiordo Los Geólogos e isla Hoste (Figura 12). De la totalidad de muestras, 3 
corresponden al sector canal Rescate, específicamente a las unidades mapeadas 
como Complejo Tortuga y Complejo de Gabros, 2 al sector fiordo Los Geólogos, 
donde aflora la unidad Grupo Plutónico Seno Año Nuevo y Complejo Tortuga y 3 a 
isla Hoste, donde aflora la unidad reconocida como Grupo Plutónico Canal Beagle. 
 
 Desde el punto de vista textural, los intrusivos plutónicos presentan textura 
fanerítica y equigranular, mientras que los diques son faneríticos y porfíricos con 
masa fundamental microcristalina. Según la mineralogía y los diagramas de 
clasificación de rocas ígneas intrusivas y extrusivas aceptados por la IUGS 
(Streckeisen, 1976 en Le Maitre et al., 2002), las rocas intrusivas plutónicas 
corresponden a Diabasa (FC1803), Gabro de Hornblenda (FC1811), Tonalita de 
Hornblenda (FC1820 y FC1828), Diabasa (FC1822) y Granodiorita de Biotita 
(FC1829), mientras que los diques corresponden a Cuarzodiorita de Clinopiroxeno 
(FC1804) y Microdiorita Porfírica de Clinopiroxeno (FC1830). 
 
La textura de las Diabasas (FC1803 y FC1822) es fanerítica con cristales de 
clinopiroxeno (35%) y plagioclasa (60%). Además, presenta textura subofítica entre 
cristales de clinopiroxeno y plagioclasa (Figura 13). Por otra parte, el Gabro de 
Hornblenda (FC1811) presenta textura fanerítica, con cristales de plagioclasa 
(60%), hornblenda (10%) y clinopiroxeno (10%), además de textura ofítica entre 
cristales de clinopiroxeno y plagioclasa, textura consertal entre cristales de 
hornblenda y plagioclasa, textura intrafasiculada entre plagioclasa y clinopiroxeno y 
textura adcumulada en plagioclasas. La Tonalita de Hornblenda (FC1820) es 
fanerítica, con cristales de cuarzo (10%), plagioclasa (50%), hornblenda (20%) y 
biotita (10%), con textura consertal entre cuarzo y plagioclasa. Las plagioclasas en 
esta muestra exhiben textura adcumulada, seriada y ocasionalmente zonación. 
Además, se distingue textura ofítica, entre cristales de hornblenda y plagioclasa. La 
 39 
segunda Tonalita de Hornblenda (FC1828) presenta textura fanerítica, con cristales 
de plagioclasa (30%), hornblenda (20%), biotita (10%) y cuarzo (20%), y textura 
consertal entre plagioclasa y hornblenda. Finalmente, la Granodiorita de Biotita 
(FC1829) presenta textura fanerítica, con cristales de plagioclasa (30%), biotita 
(15%), cuarzo (20%) y feldespato potásico (10%). Además, se distingue textura 
gráfica y textura consertal entre cristales de cuarzo y feldespato potásico. Algunos 
cristales de cuarzo exhiben reabsorción y algunas plagioclasas zonación. 
 
Figura 13. Fotomicrografías a nicoles cruzados (a) y nicoles paralelos (b) de 
Diabasa, muestra FC1803, objetivo 5x, ocular 10X, exhibiendo textura fanerítica y 
subofítica. Cpx: Clinopiroxeno, Plg: Plagioclasa.  
 
 En términos mineralógicos, los cristales de plagioclasa componen del 25 al 
60% del total de la roca. Corresponden a cristales tabulares, con forma subhedral a 
anhedral con tamaños de 0,2 a 1 mm de largo. Se encuentran de forma aislada y 
ocasionalmente en contacto. Además, exhiben ocasionalmente maclas polisintética 
y Carlsbad. 
 
 Los cristales de cuarzo componen del 20 al 25% de la roca total. 
Corresponden a cristales anhedrales de 0,2 a 0,8 mm de largo, disponiéndose de 
forma aislada y rellenando espacios. 
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 Los cristales de feldespato potásico componen del 5 al 10% de la roca total. 
Corresponden a cristales anhedrales de 0,2 a 0,6 mm de largo. 
 
Los cristales de clinopiroxeno componen del 10 al 30% de la roca total. 
Corresponden a cristales prismáticos, granulares y masivos con forma subhedral a 
anhedral con tamaños de 0,3 a 2,5 mm de largo. De forma regular se encuentran 
reemplazados de forma parcial o total por actinolita-epidota. 
 
Los cristales de hornblenda componen del 10 al 30% de la roca total. 
Corresponden a cristales prismáticos, con forma subhedral con tamaños de 0,2 a 
1,2 mm de largo. De forma ocasional se presentan reemplazados de forma parcial 
o total por actinolita. 
 
Los cristales de biotita componen del 10 al 15% de la roca total. 
Corresponden a cristales micáceos, con forma subhedral con tamaños de 0,02 a 0,4 
mm de largo. De forma ocasional se encuentran reemplazados parcialmente por 
clorita. 
 
Dentro de las muestras analizadas se encuentra como mineralogía accesoria 
cristales de titanita euhedrales a subhedrales (FC1828 y FC1829) y minerales 
opacos con hasta un 9% de la roca total (FC1811). 
 
La mineralogía secundaria de las muestras analizadas compone hasta un 
10% de la roca total y corresponde principalmente a la asociación mineral clorita-
epidota-actinolita, siendo la clorita predominante en el reemplazo de biotita y 
clinopiroxeno, así como también la epidota reemplazando clinopiroxeno y actinolita 
reemplazando hornblenda y clinopiroxeno. Además, se distingue hematita en biotita 
(FC1828) y sericita en cristales de plagioclasa (FC1829). 
 
Respecto a los diques, la Cuarzodiorita de Clinopiroxeno (FC1804) presenta 
textura fanerítica, con cristales de clinopiroxeno (30%), plagioclasa (25%) y cuarzo 
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(5%), estos dos últimos además presentan textura consertal entre sí (Figura 14). 
Por otro lado, la Microdiorita Porfírica de Clinopiroxeno (FC1830) presenta textura 
porfírica, con fenocristales (35%) de plagioclasa (15%), clinopiroxeno (15%) y 
hornblenda (5%) inmersos en una masa fundamental microcristalina (50%), 
compuesta por plagioclasa (40%) y clinopiroxeno (10%). Las plagioclasas exhiben 
textura variolítica y los cristales de clinopiroxeno presentan textura glomeroporfírica 
ocasionalmente. 
 
Figura 14. Fotomicrografías a nicoles cruzados (a) y nicoles paralelos (b) de 
Cuarzodiorita de Clinopiroxeno, muestra FC1804, objetivo 5x, ocular 10X, 
exhibiendo textura fanerítica y consertal. Cpx: Clinopiroxeno, Plg: Plagioclasa, Ep: 
Epidota, Qz: Cuarzo.  
 
La mineralogía de los diques se caracteriza por presentar fenocristales de 
plagioclasa componen un 25% de la roca total. Corresponden a cristales tabulares 
subhedrales con tamaños de 0,1 a 1 mm de largo. De forma ocasional se 
encuentran reemplazados parcialmente por sericita y arcillas. 
 
Los fenocristales de clinopiroxeno componen un 10% de la roca total. 
Corresponden a cristales prismáticos a masivos con forma subhedral a anhedral, 
con tamaños de 0,4 a 1 mm de largo. Presentan reemplazo parcial por la asociación 
mineral clorita-epidota. 
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Los cristales de cuarzo componen un 5% de la roca total. Corresponden a 
cristales con hábito granular a masivo, con forma subhedral a anhedral. Se 
presentan completando intersticios. 
 
La masa fundamental de las muestras mencionadas se compone 
principalmente de cristales de plagioclasa y clinopiroxeno con tamaños que van 
desde los 0,02 a 0,7 mm de largo para los primeros y 0,08 a 0,4 mm de largo para 
los últimos. De forma excepcional en la muestra FC1830 se presentan minerales 
opacos diseminados en la masa fundamental. 
 
Finalmente, la mineralogía secundaria que caracteriza a estas muestras 
corresponde a la asociación mineral clorita-epidota-actinolita-calcita, con los 3 
primeros como reemplazo de la mineralogía máfica presente en las muestras y el 
último rellenando intersticios. 
 
 4.3 ROCAS ÍGNEAS EXTRUSIVAS 
 
Las rocas ígneas extrusivas provienen de afloramientos del sector NE y NW 
del área de estudio, específicamente canal Rescate, fiordo Los Geólogos e isla 
Hoste (Figura 12). Del total de muestras estudiadas 16 corresponden a rocas ígneas 
extrusivas, de las cuales 6 corresponden al canal Rescate, 9 al fiordo Los Geólogos 
y 1 a isla Hoste, lugares donde aflora la unidad reconocida como Complejo Tortuga. 
Independiente de su ubicación geográfica, las rocas ígneas extrusivas presentan 
una composición básica, así como también metamorfismo asociado a facies 
esquistos verdes, las cuales son descritas a continuación. 
 
En términos texturales, las rocas ígneas extrusivas presentan texturas 
porfírica, glomeroporfírica, vitrofírica, variolítica, subofítica, amigdaloidal y vesicular. 
De manera excepcional las muestras FC1825, FC1826(a), FC1826(b), FC1826(c) y 
FC1826(d) presentan textura quench, la muestra FC1821 exhibe textura 
nematogranoblástica y las muestras FC1823 y FC1831 presentan textura 
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granonematolepidoblástica. A partir de la mineralogía y el diagrama de clasificación 
de rocas ígneas extrusivas aceptado por la IUGS (Streckeisen, 1976 en Le Maitre 
et al., 2002), las rocas extrusivas corresponden a Basalto de Clinopiroxeno (FC1805 
y FC1827) , no obstante, dado el metamorfismo que exhiben las demás muestras, 
representado por la asociación actinolita-clorita-epidota-calcita (facies esquistos 
verdes), es posible clasificarlas de forma no sistemática como Metabasalto de 
Clorita-Epidota (FC1806, FC1807), Metabasalto Foliado de Clorita-Epidota 
(FC1808), Metabasalto Amigdaloidal de Clorita-Calcita (FC1809, FC1810), 
Metabasalto de Epidota (FC1821), y Metabasalto de Actinolita (FC1823, FC1824, 
FC1825, FC1826(a), FC1826(b), FC1826(c), FC1826(d) y FC1831). 
 
La textura de los Basaltos (FC1805, FC1827) es porfírica, con fenocristales 
(30-40%) de plagioclasa (5-25%) y clinopiroxeno (5-15%) y biotita solo en la muestra 
FC1827 (5%), inmersos en una masa fundamental (50%) compuesta por plagioclasa 
(35-50%) y clinopiroxeno (10-35%) (Figura 14). La muestra FC1805 (Figura 15) 
presenta textura glomeroporfírica asociada a los fenocristales de plagioclasa, por 
otro lado, la masa fundamental presenta textura variolítica. Finalmente, la muestra 
FC1827, presenta fenocristales de clinopiroxeno desarrollando textura 
glomeroporfírica. Los Metabasaltos de Clorita-Epidota (FC1806 y FC1807) 
presentan textura porfírica con fenocristales (15-30%) de plagioclasa (10-30%) y 
minerales silicatados ferromagnesianos (Ol-Px) (5%) inmersos en una masa 
fundamental microcristalina (60-70%) compuesta por plagioclasa (45-60%) y 
minerales silicatados ferromagnesianos (Ol-Px) (5-15%). Ambas muestras 
presentan textura glomeroporfírica en fenocristales de plagioclasa y textura 
variolítica en cristales de plagioclasa de la masa fundamental. De forma excepcional 
la muestra FC1806 presenta amígdalas de 0,5 mm rellenas de clorita-epidota-
calcita. La muestra FC1808, clasificada como Metabasalto Foliado de Clorita-
Epidota, presenta textura porfírica, con fenocristales (10%) de plagioclasa (10%) 
inmersos en una masa fundamental microcristalina (40%) de plagioclasa (20%) y 
minerales silicatados ferromagnesianos (Px?) (20%). Esta muestra se caracteriza 
por presentar algunos cristales de plagioclasa que presentan esfuerzos de cizalle 
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antitético siniestral (Figura 16). Los Metabasaltos Amigdaloidales de Clorita-Calcita 
presentan textura porfírica, con fenocristales (20-35%) de plagioclasa (20-35%) 
inmersos en una masa fundamental microcristalina (15-30%) compuesta por 
plagioclasa (10-20%) y minerales silicatados ferromagnesianos (5-10%).  Además, 
las plagioclasas conforman amígdalas de 0,6 a 0,8 mm junto con calcita (FC1810) 
y en masa fundamental exhiben textura variolítica (FC1809 y FC1810). Respecto a 
la muestra FC1821, clasificada como Metabasalto de Epidota, presenta relictos de 
textura porfírica, no obstante, dado su grado de metamorfismo, presenta textura 
nematogranoblástica, con cristales de plagioclasa (40%) desarrollando 
porfidoclastos, cuarzo (10%) y minerales silicatados ferromagnesianos (Ol-Px) 
(30%). Los Metabasaltos de Actinolita (FC1823, FC1824, FC1825, FC1826(a), 
FC1826(b), FC1826(c), FC1826(d) y FC1831) exhiben comúnmente textura quench, 
caracterizada por plagioclasas alargadas, junto con actinolita y minerales opacos 
dispuestos de forma dendrítica y plumosa (Figura 17), además de textura variolítica 
en plagioclasas y textura vesicular (FC1826(b), FC1826(c) y FC1826(d)). Las 
muestras FC1823 y FC1831 exhiben textura granonematolepidoblastica, 
caracterizada por plagioclasa (35-40%), biotita (10%) y actinolita (15-25%).  
 
 
Figura 15. Fotomicrografías a nicoles cruzados (a) y nicoles paralelos (b) de Basalto 
de Clinopiroxeno, muestra FC1805, objetivo 5x, ocular 10X, exhibiendo textura 




Figura 16. Fotomicrografías a nicoles cruzados (a) y nicoles paralelos (b) de 
Metabasalto Foliado de Clorita-Epidota, muestra FC1808, objetivo 5x, ocular 10X, 
exhibiendo textura porfírica. Plg: Plagioclasa, Chl: Clorita, Ep: Epidota. 
 
Figura 17. Fotomicrografías a nicoles cruzados (a) y nicoles paralelos (b) de 
Metabasalto de Actinolita, muestra FC1826(b), objetivo 10x, ocular 10X, exhibiendo 
textura quench. Plg: Plagioclasa, Chl: Clorita, Act: Actinolita, Bt: Biotita. 
 
En relación con la mineralogía, los fenocristales de plagioclasa corresponden 
de 10 al 30% de la roca total. Corresponden a cristales tabulares euhedrales a 
subhedrales de 0,1 a 2 mm de largo. Se distribuyen en general de forma aislada, 
aunque de forma ocasional forman cúmulos con o sin piroxenos. Presentan maclas 
polisintéticas y además alteración parcial a sericita y arcillas. 
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Los fenocristales de clinopiroxeno comprenden del 5 al 20% de la roca total. 
Corresponden a cristales prismáticos a masivos subhedrales a anhedrales de 0,6 a 
2 mm de largo. Se disponen generalmente de forma aislada, aunque también en 
cúmulos, englobando o siendo englobados por plagioclasa o con textura coronítica. 
Se presentan parcialmente alterados o como pseudomorfos de clorita-epidota-
actinolita y, en menor abundancia, titanita y calcita. 
 
Los fenocristales de hornblenda comprenden un 15% de la roca total. 
Corresponden a cristales prismáticos subhedrales a anhedrales de 0,1 a 0,2 mm de 
largo. Se disponen de forma aislada, aunque también en cúmulos con biotita. En 
algunos casos se presenta reemplazada parcialmente por actinolita. 
 
Los fenocristales de biotita comprenden del 15 al 20% de la roca total. 
Corresponden a cristales con hábito micáceo, con forma euhedral a subhedral. Se 
presentan conformando amígdalas. En algunos casos se encuentran reemplazados 
parcialmente por clorita. 
 
Respecto a la masa fundamental, esta se compone principalmente de 
microlitos de plagioclasa, clinopiroxeno, biotita solo en dos muestras (FC1827 y 
FC1831) y mica blanca en solo una muestra (FC1826(d)). Con menor grado de 
alteración que los fenocristales, estos cristales miden entre 0,02 a 0,1 mm. El vidrio 
volcánico que conforman estas rocas se encuentra alterado a arcillas. Las vesículas 
presentan forma redondeada a irregular con tamaños que van desde los 0,4 a los 2 
mm. Las amígdalas se encuentran rellenas por la asociación mineral clorita-epidota-
calcita, y algunas por cristales de biotita. 
 
La mineralogía accesoria se encuentra caracterizada por pirita y calcopirita 
diseminada con tamaños de 0,1 a 0,2 mm (FC1823) y titanita, los cuales 
corresponden a criptocristales diseminados en masa fundamental. 
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Finalmente, la mineralogía secundaria de estas muestras se caracteriza por 
la presencia de hematita reemplazando clorita (FC1826(d)) y la asociación clorita-
epidota-actinolita-calcita, las cuales se distribuyen reemplazando minerales 
ferromagnesianos, específicamente clinopiroxeno, así como también distribuidos en 
vetillas de 1 mm (FC1805) y conformando amígdalas (FC1806). 
 
4.4 ROCAS VOLCANOSEDIMENTARIAS 
 
Las rocas volcanosedimentarias proceden del sector NE del área de estudio, 
específicamente en el canal Carfort (Figura 12), donde afloran las unidades 
reconocidas como Formación Yaghán y Formación Hardy. Del total de muestras 
estudiadas 5 corresponden a rocas volcanosedimentarias. La composición de las 
rocas corresponde a fragmentos líticos de rocas ígneas extrusivas y cristales de 
plagioclasa en su mayoría, los cuales son descritos a continuación. 
 
Desde la perspectiva textural, las rocas volcanosedimentarias presentan 
texturas lutáceas, arenáceas y rudáceas, pobremente seleccionadas, textural y 
composicionalmente inmaduras, sin porosidad y con una relación 
esqueleto/material intergranular que varía desde clastosoportada a 
matrizsoportada. Según los tamaños de grano y los diagramas de Folk (1962), 
Pettijohn (1975) y Folk et al. (1970), las muestras corresponden a Litoarenita 
Feldespatica (FC1813), Intraesparita (FC1814), Arenisca Conglomerádica 
(FC1815) y Lutita (FC1818 y FC1819) 
 
La textura de la muestra FC1813, clasificada como Litoarenita Feldespatica 
es arenácea, con clastos con pobre selección, con relación esqueleto/material 
intergranular clastosoportada, inmadura texturalmente y madurez composicional 
media (Figura 18). Por otra parte, la muestra FC1814 presenta textura arenácea, 
pobremente seleccionada, relación esqueleto/material intergranular 
matrizsoportada, inmadura texturalmente y madurez composicional baja. La 
muestra FC1815 presenta textura rudácea, pobremente seleccionada, relación 
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esqueleto/material intergranular matrizsoportada, texturalmente inmadura y baja 
madurez composicional. Las muestras FC1818 y FC1819 presentan textura lutácea, 
caracterizadas por presentar una buena selección de sus fragmentos, con relación 
esqueleto/material intergranular matrizsoportada, con madurez textural que va de 
submadura a madura, madurez composicional media a alta. 
 
Figura 18. Fotomicrografías a nicoles cruzados (a) y nicoles paralelos (b) de 
Litoarenita Feldespática, muestra FC1813, objetivo 5x, ocular 10X, exhibiendo 
textura arenácea. Plg: Plagioclasa, Chl: Clorita, FL: Fragmento Lítico. 
 
El esqueleto de estas rocas está compuesto por fragmentos líticos volcánicos 
porfíricos los cuales componen el 20 al 50% de la roca total. Corresponden a 
fragmentos de 2 a 3,5 mm con redondeamiento y esfericidad media, compuestos 
por fenocristales de plagioclasa de 0,05 mm con hábito tabular y forma subhedral, 
inmersos en una masa fundamental criptocristalina menor a 0,05 mm. Además, en 
muestras como la FC1818 y FC1819 se distinguen cristales de cuarzo 
microcristalinos (en su mayoría), plagioclasa, actinolita, biotita, mica blanca y 
epidota, los cuales no superan el 40% de la roca total, con tamaños que van desde 
los 0,05 a 0,1 mm de largo, con una preservación media. 
 
La matriz de estas rocas está compuesta tanto por fragmentos líticos como 
por cristales. Los fragmentos líticos componen hasta un 30% del total de la roca, y 
corresponden a fragmentos volcánicos porfíricos de 1 a 2 mm los cuales presentan 
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redondeamiento y esfericidad baja compuesto por fenocristales de plagioclasa de 
0,02 a 0,04 mm. Los cristales en la matriz componen desde un 10 al 80% de la roca 
total y corresponden a plagioclasa tabular con forma subhedral, clorita con hábito 
fibroso con forma subhedral, hornblenda con hábito prismático con forma subhedral 
y epidota con hábito granular y forma subhedral los cuales presentan tamaños que 
van desde los 0,1 a los 0,3 mm en promedio. Hay excepciones como las muestras 
FC1818 y FC1819 presentan entre un 95 y un 100% de matriz. 
 
El cemento de estas rocas corresponde a un cemento de tipo arcilloso, el 
cual corresponde a un cemento de tipo pelicular de fragmentos menores a 0,05 mm. 
De forma esporádica, se presenta cemento esparítico en solo una muestra 
(FC1814) el cual corresponde a un cemento de tipo mosaico con microcristales 
menores a 0,05 mm los cuales se distribuyen de forma masiva en la roca. 
 
4.5 ROCAS PIROCLÁSTICAS 
 
 Las rocas piroclásticas provienen del sector NE del área de estudio, 
específicamente en los afloramientos del sector canal Carfort (Figura 12), donde 
aflora la unidad reconocida como Formación Yaghán. Del total de muestras 
estudiadas, solamente 3 corresponden a rocas piroclásticas. Las rocas piroclásticas 
se caracterizan por presenta una textura fragmentada y estar compuestas por una 
fracción fina de tamaño ceniza (<2mm). Según su composición y tamaño de 
partículas las muestras según los diagramas de clasificación polimodal aceptados 
por la IUGS (Fisher, 1966 en Le Maitre et al., 2002), las rocas piroclásticas 
corresponden a Toba de Ceniza Andesítica (FC1812, FC1816 y FC1817) las cuales 
se describe a continuación. 
 
 Los piroclastos que caracterizan a estas rocas componen el 70 al 85% de la 
roca total. Corresponden a cristales de plagioclasa que componen hasta un 30% del 
total de la roca, con hábito tabular forma subhedral y tamaños que van desde los 
0,04 a 0,2 mm. Se encuentran alteradas en fracturas o de forma parcial con arcillas 
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y sericita. Además, ambas muestras presentan minerales ferromagnesianos (Px-
Hbl), los cuales componen desde un 5 a un 10% de la roca total y corresponden a 
microcristales fantasmas reemplazados por la asociación mineral actinolita-clorita-
epidota (Figura 19). El vidrio volcánico compone desde un 28 al 40% de la roca total 
conformando principalmente la matriz de la roca. La muestra FC1816 presenta 
cuarzo el cual constituye un 2% de la roca total, y corresponden a cristales 
distribuidos en una vetilla de 0,002 mm. 
Figura 19. Fotomicrografías a nicoles cruzados (a) y nicoles paralelos (b) de Toba 
de Ceniza Cristalina Andesítica, muestra FC1816, objetivo 5x, ocular 10X, 
exhibiendo textura fragmentada. Plg: Plagioclasa, Ep: Epidota. 
 
 La mineralogía accesoria que presentan las muestras compone hasta un 
10% de la roca total, las cuales corresponden a titanita con forma anhedral y 
tamaños de 0,04 a 0,08 mm y minerales opacos con hábito masivo y tamaños de 








5.  GEOQUÍMICA DE LAS ROCAS ÍGNEAS DEL SENO AÑO NUEVO 
5.1 GENERALIDADES 
 
 En el presente capítulo, se describen las características geoquímicas de las 
unidades ígneas presentes en el área de estudio, específicamente a las 
correspondientes al Complejo Tortuga en el seno Año Nuevo. Ello se realiza en 
base al análisis de concentraciones de elementos mayores y traza, con el fin de 
caracterizar su composición geoquímica y, a partir de esto, establecer un modelo 
petrogenético para su formación. Los 5 análisis químicos realizados fueron hechos 
en roca total y reportan concentraciones de elementos mayores y traza, incluyendo 
tierras raras. De estos, 3 corresponden a rocas ígneas extrusivas y 2 a rocas ígneas 
intrusivas. Los análisis fueron realizados mediante el método espectrometría de 
masas (ICP/MS), en el laboratorio Activation Laboratories Ltda., Canadá. Los 
resultados de los análisis químicos se presentan en el anexo B: “Datos 
Geoquímicos”. 
 
Además, a estos datos inéditos se anexaron en el estudio, de forma 
complementaria, datos disponibles en la literatura correspondientes al Complejo 
Tortuga, Complejo Sarmiento, Complejo Capitán Aracena, Batolito Patagónico Sur 
y Batolito Fueguino (Saunders et al., 1979; Stern, 1979; Stern, 1980; Fildani y 
Hessler, 2005; Hervé et al., 2007; Avendaño, 2008; Prades, 2008; Calderón et al., 











5.2  ELEMENTOS MAYORES 
5.2.1 DIAGRAMAS TAS 
 
Las muestras analizadas presentan contenidos de SiO2 que varían entre un 
41 y un 79%. Tal espectro composicional se observa en los diagramas TAS de Le 
Bas et al. (1986) (Figura 20) y Middlemost (1994) (Figura 21). Las rocas ígneas 
extrusivas se distribuyen tanto en el campo subalcalino como alcalino, con las 
unidades reconocidas como Complejo Tortuga, Complejo Capitán Aracena y 
Complejo Sarmiento en el campo subalcalino y las formaciones Yaghán y Hardy, 
Complejo Tortuga y Complejo Sarmiento en el campo alcalino. Además, estas 
muestras se concentran mayoritariamente entre los 45 a 55% de SiO2 y 
corresponden principalmente a Basaltos, Andesitas Basálticas, Traquibasaltos y 
Traquiandesitas basálticas. Por otro lado, las rocas ígneas intrusivas presentan 
composiciones básicas a ácidas con un contenido de sílice entre un 41 a 79% de 
SiO2 y corresponden a Gabro Peridotitas, Gabros, Gabro Dioritas, Monzodioritas, 
Dioritas, Granodioritas y Granitos.  
 
Figura 20. Diagrama TAS (Le Bas et al., 1986) para rocas ígneas extrusivas del 
presente estudio. La línea roja indica el límite entre los campos de la serie alcalina 




Figura 21. Diagrama TAS (Middlemost, 1994) para rocas ígneas intrusivas del 
presente estudio. 
 
5.2.2 DIAGRAMA FEO*/MGO vs SiO2 
 
Según el diagrama FeO*/MgO vs SiO2 de Miyashiro (1974) (Figura 22), las 
muestras analizadas presentan una tendencia toleítica, al contrario de los batolitos 
Fueguino y Patagónico Sur, los cuales expresan preferentemente una tendencia 
calcoalcalina. 
Figura 22. Diagrama FeO*/MgO vs. SiO2 de Miyashiro (1974) para las muestras del 
presente estudio. La línea negra representa los limites calcoalcalino-toleítico de 





5.2.3 DIAGRAMAS HARKER Y FENNER 
 
 Los diagramas de variación con respecto a SiO2 (diagramas Harker) son 
presentados para apreciar los contenidos de elementos mayores y, realizar 
comparaciones entre las distintas unidades (Figura 23).  
 
En el diagrama Harker del MgO de los complejos ofiolíticos y las formaciones, 
se exhibe un marcado patrón decreciente con el aumento de sílice y una dispersión 
de datos media (R2=0,6418). Además, tanto el Batolito Patagónico Sur como el 
Batolito Fueguino presentan un comportamiento ligeramente decreciente con el 
aumento de sílice para el MgO, lo cual sugiere la cristalización de minerales 
ferromagnesianos tanto para las unidades como los batolitos. 
  
El diagrama Harker asociado al Al2O3 de los complejos y formaciones, 
presenta un patrón ligeramente decreciente con el aumento de sílice con una 
dispersión de datos alta (R2=0,2006) Además, los batolitos Patagónico Sur y 
Fueguino también exhiben un comportamiento relativamente decreciente con el 
aumento de sílice para el Al2O3, lo cual sugiere la cristalización de plagioclasa tanto 
para las unidades como para los batolitos.  
 
El diagrama asociado al FeO*, presenta un marcado patrón creciente con el 
aumento de sílice, con una dispersión de datos alta (R2=0,1735), lo cual sugiere una 
acumulación de óxidos de Fe. Por otro lado, los batolitos Patagónico Sur y Fueguino 
presentan un comportamiento relativamente decreciente en la medida en que 
aumenta el sílice, lo cual sugiere una cristalización de óxidos de Fe. 
 
 En el diagrama Harker de CaO para los complejos ofiolíticos y las 
formaciones, se distingue un patrón marcadamente decreciente con el aumento de 
sílice, y una dispersión de datos alta (R2=0,2344), sugiriendo una cristalización de 
minerales ferromagnesianos sin óxidos de hierro y titanio. Además, para los 
batolitos Patagónico Sur y Fueguino también se presenta un patrón decreciente, lo 
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cual puede sugerir cristalización tanto minerales ferromagnesianos con influencia 
de óxidos de hierro y titanio. 
 
 En cuanto a los gráficos de Na2O y K2O, se pueden distinguir que presentan 
un comportamiento marcadamente creciente con el aumento de sílice, junto con una 
dispersión de datos media para el Na2O (R2=0,5485) y una dispersión de datos alta 
para el K2O (R2=0,1482). Respecto a los batolitos Patagónico Sur y Fueguino para 
estos óxidos, se distingue un patrón relativamente creciente, lo cual sugiere un 
enriquecimiento en álcalis mucho mayor en los complejos y formaciones que en los 
batolitos. 
 
 El diagrama Harker para el TiO2 por su parte, presenta una marcada 
tendencia creciente con el aumento de sílice con una dispersión de datos alta 
(R2=0,2176), lo cual sugiere una acumulación de óxidos de titanio. Por otra parte, 
los batolitos Patagónico Sur y Fueguino presentan un patrón relativamente 
constante, lo cual sugiere la cristalización de óxidos de titanio. 
 
 El diagrama Harker del P2O5 por su parte, exhibe una tendencia creciente 
con el aumento de sílice con una dispersión de datos alta (R2=0,2819). Además, los 
batolitos Patagónico Sur y Fueguino, al igual que los complejos ofiolíticos y las 
formaciones, exhiben una tendencia creciente hasta aproximadamente los 50% de 
SiO2, donde presenta un punto de inflexión que marca una tendencia decreciente, 
lo cual sugiere cristalización de apatito a partir del 50% de SiO2.  
 
Finalmente, el diagrama Harker de MnO, presenta un comportamiento 
creciente con el aumento de sílice con una dispersión de datos alta (R2=0,1614), 
Además los batolitos Patagónico Sur y Fueguino también exhiben la misma 
tendencia, lo cual sugiere una acumulación de este óxido. 
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Por otra parte, los diagramas de variación con respecto a MgO (diagramas 
Fenner) son presentados con el fin de contrastar los datos de los diagramas Harker 
(Figura 24). 
 
En el diagrama Fenner del SiO2 de los complejos ofiolíticos y las formaciones, 
se exhibe un patrón creciente con la disminución de magnesio y una dispersión de 
datos media (R2=0,6418). Además, tanto el Batolito Patagónico Sur como el Batolito 
Fueguino presentan un comportamiento marcadamente creciente con la 
disminución de magnesio, lo cual sugiere la cristalización de minerales 
ferromagnesianos tanto para las unidades como los batolitos.  
 
El diagrama Fenner asociado al Al2O3 de los complejos y formaciones, 
presenta un patrón ligeramente decreciente con la disminución de magnesio con 
una dispersión de datos alta (R2=0,0212) Además, los batolitos Patagónico Sur y 
Fueguino exhiben un comportamiento marcadamente decreciente con la 
disminución de magnesio para el Al2O3, lo cual sugiere la cristalización de 
plagioclasa tanto para las unidades como para los batolitos.  
 
El diagrama asociado al FeO*, presenta un patrón creciente con la 
disminución de magnesio, con una dispersión de datos alta (R2=0,0646), lo cual 
sugiere una acumulación de óxidos de Fe. Por otro lado, los batolitos Patagónico 
Sur y Fueguino presentan un comportamiento marcadamente decreciente en la 
medida en que disminuye el magnesio, lo cual sugiere una cristalización de óxidos 
de Fe. 
 
En el diagrama Fenner de CaO para los complejos ofiolíticos y las 
formaciones, se distingue un patrón decreciente con la disminución de magnesio, y 
una dispersión de datos alta (R2=0,0362), sugiriendo una cristalización de minerales 
ferromagnesianos sin óxidos de hierro y titanio. Además, para los batolitos 
Patagónico Sur y Fueguino presenta un patrón marcadamente decreciente con la 
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disminución de magnesio, lo cual puede sugerir cristalización tanto minerales 
ferromagnesianos con influencia de óxidos de hierro y titanio. 
 
En cuanto a los gráficos de Na2O y K2O, se pueden distinguir que presentan 
un comportamiento marcadamente creciente con la disminución de magnesio, junto 
con una dispersión de datos media para el Na2O (R2=0,4634) y una dispersión de 
datos alta para el K2O (R2=0,1077). Respecto a los batolitos Patagónico Sur y 
Fueguino para estos óxidos, se distingue un patrón relativamente decreciente con 
la disminución de magnesio, lo cual sugiere un enriquecimiento en álcalis mucho 
mayor en los complejos y formaciones que en los batolitos. 
 
El diagrama Fenner para el TiO2 por su parte, presenta una marcada 
tendencia creciente con la disminución de magnesio con una dispersión de datos 
alta (R2=0,2117), lo cual sugiere una acumulación de óxidos de titanio. Por otra 
parte, los batolitos Patagónico Sur y Fueguino presentan dos patrones de 
comportamiento, uno creciente entre 8 y 4% de MgO y uno decreciente entre 4 y 
0%, lo cual sugiere una acumulación y posterior cristalización de óxidos de titanio. 
 
 El diagrama Fenner del P2O5 por su parte, exhibe una tendencia creciente 
con la disminución de magnesio con una dispersión de datos alta (R2=0,2557). Por 
otro lado, los batolitos Patagónico Sur y Fueguino exhiben una tendencia 
decreciente, lo cual sugiere cristalización de apatito.  
 
El diagrama Fenner de MnO, presenta un comportamiento creciente con la 
disminución de magnesio con una dispersión de datos alta (R2=0,065), Por otro lado, 
los batolitos Patagónico Sur y Fueguino exhiben una tendencia decreciente con la 
disminución de magnesio, lo cual sugiere una cristalización de este óxido. 
 
Finalmente, los datos de elementos mayores presentados sugieren que los 
complejos ofiolíticos y las formaciones adyacentes responderían a patrones de 
diferenciación típicos de basaltos toleíticos, asociados a dorsales hemi-oceánicas. 
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Por otro lado, los batolitos presentarían una secuencia típica de magmas asociados 
a márgenes de subducción. 
 
Figura 23. Diagramas Harker (izquierda) y Fenner (derecha) para óxidos de 5 
elementos mayores para las rocas ígneas del presente estudio. Los diagramas 
Harker presentan: Mg, Al, Fe, Ca y Na. Los diagramas Fenner presentan: Si, Al, Fe, 





Figura 24. Diagramas Harker (izquierda) y Fenner (derecha) para óxidos de 4 















5.2.4 DIAGRAMA A/CNK VS. ANK 
 
Finalmente, considerando los índices de saturación de alúmina (A/CNK) y el 
índice de saturación de álcalis (A/NK) (Shand, 1943) , se establece que las muestras 
asociadas a las unidades conocidas como Complejo Tortuga, Complejo Capitán 
Aracena, Complejo Sarmiento y formaciones Yaghán y Hardy tienen una tendencia 
preferente hacía el campo Metaluminoso, es decir, Al2O3 < (CaO + Na2O + K2O) > 
(Na2O + K2O), no obstante, el Batolito Fueguino y Batolito Patagónico Sur tienen 
una tendencia tanto hacia el campo Metaluminoso (Al2O3 < (CaO + Na2O + K2O) > 




Figura 25. Diagrama A/CNK vs. ANK en el que se grafica el índice de saturación de 
alúmina (Al2O3/[CaO + Na2O + K2O]) vs. El índice de saturación de álcalis 
















5.3 ELEMENTOS TRAZA 
 
5.3.1 DIAGRAMAS MULTIELEMENTOS 
 
Los diagramas multielementos consideran las tierras raras y otros elementos 
incompatibles respecto a la mineralogía tipo del manto. A continuación, se 
presentan diagramas multielementos normalizados con respecto a dos fuentes 
distintas: N-MORB (Sun y McDonough, 1989) y Manto Primitivo (Palme y O´Neill, 
2014).  
En términos generales, la mayoría de las rocas del presente estudio 
presentan marcadas anomalías tanto de Nb como Ta, donde es posible distinguir el 
orden de estas anomalías de mayor a menor respecto a los batolitos Patagónico 
Sur y Fueguino, siendo las formaciones Yaghán y Hardy con las anomalías de 
mayor orden, seguido de la unidad reconocida como Complejo Sarmiento y 
finalmente la unidad reconocida como Complejo Tortuga, la cual solo incluye a sus 
componentes ígneos extrusivos. 
 
Rocas ígneas plutónicas asociadas al Complejo Tortuga 
 El diagrama multielementos normalizado a N-MORB para las rocas ígneas 
plutónicas asociadas al Complejo Tortuga (Figura 26(a)) presenta una marcada 
tendencia de empobrecimiento en elementos LILE, tales como Ba, Rb, Th y un 
pequeño enriquecimiento en K, además de una marcada anomalía negativa de Nb 
y Ta. Además, las muestras normalizadas a N-MORB presentan valores 
empobrecidos de Ti y relativamente constantes de Sr, Dy, Y, Yb y Lu. 
 
 El diagrama multielementos normalizado a Manto Primitivo para las rocas 
ígneas plutónicas asociadas al Complejo Tortuga (Figura 27(a)), al igual que el 
diagrama multielementos normalizado a N-MORB, presenta un empobrecimiento en 
elementos LILE, y un pequeño enriquecimiento en K y además de anomalía 
negativa de Nb y Ta. Además, presenta un marcado empobrecimiento en La, 
enriquecimiento en Sr y Hf, empobrecimiento en Ti y relativamente constante en Dy, 
Y, Yb y Lu. 
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Rocas ígneas extrusivas asociadas al Complejo Tortuga 
El diagrama multielementos normalizado a N-MORB para las rocas ígneas 
extrusivas asociadas al Complejo Tortuga (Figura 26(b)) presenta un marcado 
enriquecimiento en elementos LILE, una anomalía negativa de Nb y Ta, 
enriquecimiento en K, así como también un leve enriquecimiento en Sr. Además, 
presenta patrones relativamente constantes de Nd, Hf, Sm, Eu, Ti, Dy, Y, Yb y Lu, 
con sutiles enriquecimientos en Ti. 
 
El diagrama multielementos normalizados a Manto Primitivo para las rocas 
ígneas extrusivas asociadas al Complejo Tortuga (Figura 27(b)) presenta 
enriquecimiento en elementos LILE, anomalía negativa de Nb y Ta, enriquecimiento 
en K y patrones constantes y enriquecidos respecto a la fuente de Pr, Sr, P, Nd, Hf, 
Sm, Eu, Ti, Dy, Y, Yb y Lu. 
 
 Rocas asociadas al Complejo Capitán Aracena 
 El diagrama multielementos normalizado a N-MORB para las rocas 
asociadas al Complejo Capitán Aracena (Figura 26(c)) presenta una anomalía 
negativa en Sr y de forma más sutil, una anomalía negativa de Ti, la cual podría ser 
asociada a la cristalización de ilmenita. 
 
 El diagrama multielementos normalizado a Manto Primitivo para las rocas 
asociadas al Complejo Capitán Aracena (Figura 27(c)), al igual que el diagrama 
normalizado a N-MORB presenta anomalía negativa de Sr y de forma atenuada de 
Ti.  
 
Rocas asociadas al Complejo Sarmiento 
El diagrama multielementos normalizado a N-MORB para las rocas 
asociadas al Complejo Sarmiento (Figura 26(d)) presenta notables enriquecimientos 
en Rb, Ba, Th y K, así como también una marcada anomalía negativa en HFSE tales 
como Nb y Ta. De igual manera, presentan una anomalía negativa de Ti y en 
algunas muestras valores relativamente constantes. 
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El diagrama multielementos normalizado a Manto Primitivo para las rocas 
asociadas al Complejo Sarmiento (Figura 27(d)) presenta al igual que el diagrama 
normalizado a N-MORB, un enriquecimiento en elementos LILE tales como Rb, Ba, 
Th y K, con una anomalía negativa de Nb y Ta y valores de Ti que van desde sutiles 
anomalías negativas a constantes. 
 
 Rocas asociadas a las formaciones Yaghán y Hardy 
 El diagrama multielementos normalizado a N-MORB para las rocas 
asociadas a las formaciones Yaghán y Hardy (Figura 26(e)) también presenta un 
enriquecimiento en elementos LILE y anomalía negativa en HFSE tales como el Nb 
y el Ta. Por otra parte, el Ti presenta valores que van desde relativamente 
constantes a sutiles anomalías negativas. 
 
 El diagrama multielementos normalizado a Manto Primitivo para las rocas 
asociadas a las formaciones Yaghán y Hardy (Figura 27(e)), al igual que el diagrama 
normalizado a N-MORB, presenta enriquecimiento en elementos LILE y anomalía 
negativa en elementos como el Nb y el Ta. Además, los valores de Ti presentan 




Figura 26. Diagramas multielementos normalizados a N-MORB (Sun y 
McDonough, 1989) para las rocas del presente estudio. (a): Rocas ígneas 
plutónicas asociadas al Complejo Tortuga, (b) Rocas ígneas extrusivas 
asociadas al Complejo Tortuga, (c) Rocas asociadas al Complejo Capitán 
Aracena, (d) Rocas asociadas al Complejo Sarmiento y (e) Rocas asociadas a 
las formaciones Yaghán y Hardy. La sombra de color verde representa al Batolito 








Figura 27. Diagramas multielementos normalizados a Manto Primitivo (Palme y 
O´Neill, 2014) para las rocas del presente estudio. (a): Rocas ígneas plutónicas 
asociadas al Complejo Tortuga, (b) Rocas ígneas extrusivas asociadas al 
Complejo Tortuga, (c) Rocas asociadas al Complejo Capitán Aracena, (d) Rocas 
asociadas al Complejo Sarmiento y (e) Rocas asociadas a las formaciones 
Yaghán y Hardy. La sombra de color verde representa al Batolito Fueguino y la 
de color naranjo representa al Batolito Patagónico Sur. 
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5.3.2 DIAGRAMAS DE TIERRAS RARAS 
 
Las tierras raras corresponden a un grupo de elementos metálicos con 
números atómicos que van desde el 57 al 71, específicamente desde el La al Lu 
(Rollinson, 1993). Los miembros de bajo número atómico, es decir, desde el La al 
Nd son denominados tierras raras livianas (LREE), los miembros intermedios, es 
decir, desde el Sm al Ho son denominados tierras raras medias (MREE), y los 
miembros de número atómico alto, es decir, desde el Y al Lu, son denominados 
tierras raras pesadas (HREE) (Rollinson, 1993).  
 
En el siguiente segmento se presentan los resultados de los análisis de los 
elementos pertenecientes al grupo de las Tierras Raras para las muestras en este 
estudio las cuales están normalizadas al condrito según Palme y O´Neill (2014). 
 
A rasgos generales, las rocas del presente estudio presentan dos tendencias: 
(1) Similares al MORB; tales como las rocas plutónicas y extrusivas asociadas a los 
Complejos Tortuga, con valores (La/Sm)n de 0,5 en promedio y (2) Fuente más 
enriquecida; tales como las rocas asociadas a los complejos Capitán Aracena y 
Sarmiento con valores de (La/Sm)n de 1,6 y 1,4 en promedio, rocas asociadas a las 
formaciones Yaghán y Hardy con valores de (La/Sm)n de 1,4 en promedio y las 
rocas asociadas a los batolitos Patagónico Sur y Fueguino con valores de (La/Sm)n 
de 3,1 y 3,4 en promedio, respectivamente. 
 
Rocas ígneas plutónicas asociadas al Complejo Tortuga 
El diagrama de tierras raras normalizado a condrito para las rocas ígneas 
plutónicas asociadas al Complejo Tortuga (Figura 28(a)) presenta un 
enriquecimiento en LREE, anomalías tanto positivas como sutilmente negativas de 
Eu y valores relativamente constantes en MREE. Para las HREE se presenta un 
patrón relativamente constante y enriquecido respecto al condrito a excepción de 
una muestra que presenta una anomalía negativa de Y. A partir de lo cual se puede 
interpretar que su fuente correspondería a una dorsal hemi-oceánica, con pocos 
aportes de manto metasomatizado asociado a un arco volcánico. 
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Rocas ígneas extrusivas asociadas al Complejo Tortuga 
El diagrama de tierras raras normalizado a condrito para las rocas ígneas 
extrusivas asociadas al Complejo Tortuga (Figura 28(b)) presenta una sutil 
pendiente positiva en LREE, valores relativamente constantes y enriquecidos 
respecto al condrito para las MREE a excepción del Eu el cual presenta sutiles 
anomalías negativas. Respecto a las HREE se presentan valores relativamente 
constantes y enriquecidos respecto al condrito a excepción del Y el cual presenta 
anomalía positiva en una muestra. 
 
Rocas asociadas al Complejo Capitán Aracena 
 El diagrama de tierras raras normalizado a condrito para las rocas asociadas 
al Complejo Capitán Aracena (Figura 28(c)) presenta valores enriquecidos respecto 
al condrito, además de pendiente negativa en las LREE, y pendiente constante en 
las MREE. Para las HREE se presentan valores relativamente constantes a 
excepción del Y el cual presenta una anomalía negativa y para el Lu, el cual 
presenta un sutil enriquecimiento. 
 
Rocas asociadas al Complejo Sarmiento 
 El diagrama de tierras raras normalizado a condrito para las rocas asociadas 
al Complejo Sarmiento (Figura 28(d)) presenta valores enriquecidos respecto al 
condrito, con valores relativamente constantes para las LREE, MREE y HREE, a 
excepción del Eu el cual presenta sutiles anomalías de Eu. 
 
 Rocas asociadas a las formaciones Yaghán y Hardy 
El diagrama de tierras raras normalizado a condrito para las rocas asociadas 
a las formaciones Yaghán y Hardy (Figura 28(e)) presenta valores enriquecidos 
respecto al condrito, con una sutil pendiente negativa para las LREE y una sutil 
anomalía negativa de Ce. Respecto a las MREE se presenta una sutil pendiente 
negativa con anomalía negativa de Eu. No obstante, para las HREE se presentan 










Figura 28. Diagramas de tierras raras normalizados a Condrito (Palme y O´Neill, 
2014) para las rocas del presente estudio. (a): Rocas ígneas plutónicas 
asociadas al Complejo Tortuga, (b) Rocas ígneas extrusivas asociadas al 
Complejo Tortuga, (c) Rocas asociadas al Complejo Capitán Aracena, (d) Rocas 
asociadas al Complejo Sarmiento y (e) Rocas asociadas a las formaciones 
Yaghán y Hardy. La sombra de color verde representa al Batolito Fueguino y la 
de color naranjo representa al Batolito Patagónico Sur. 
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5.3.3 RAZONES DE PEARCE  
 
A continuación, se presentan dos tipos de diagramas, el primero corresponde 
al diagrama Ba/Yb vs Nb/Yb (Figura 29) y el segundo al diagrama Ba/Nb vs Th/Nb 
(Figura U), el primero de ellos sirve para establecer la magnitud de los componentes 
de subducción en rocas generadas en un ambiente de trasarco. (Pearce y Stern, 
2006). La proporción Ba/Nb sirve para establecer el enriquecimiento en 
componentes de subducción y la proporción Nb/Yb sirve para establecer la fertilidad 
del manto (Pearce y Stern, 2006). El segundo de estos diagramas es utilizado para 
establecer el rol que cumplen los componentes de subducción somera y profunda 
en cuencas de trasarco (Pearce y Stern, 2006). 
 
En la Figura 29 se muestran que las rocas asociadas al Complejo Tortuga 
presentan bajos valores de Ba/Yb, pero altos valores de Nb/Yb y las rocas 
asociadas al Complejo Sarmiento presentan valores intermedios para Ba/Yb y 
similares de Nb/Yb respecto a las rocas asociadas al Complejo Tortuga, lo que 
sugiere una menor cantidad de volátiles que movilizaron elementos como el Ba y 
anomalías de Nb. Por otra parte, las rocas asociadas a las formaciones Yaghán y 
Hardy presentan valores altos de Ba/Yb, pero bajos valores de Nb/Yb, lo que sugiere 
que hubo una mayor cantidad de volátiles que movilizaron elementos como el Ba 
con escasas anomalías de Nb. Además, tanto el Batolito Fueguino como el Batolito 
Patagónico Sur presentan una tendencia con altos valores de Ba/Yb y Nb/Yb, lo 





Figura 29. Diagrama Ba/Yb vs Nb/Yb (Pearce y Stern, 2006) para las rocas 
asociadas al presente estudio.  
 
Por otro lado, la Figura 30 muestra que las rocas asociadas al Complejo 
Tortuga tienen un patrón negativo, desde valores con alto Ba/Nb y bajo Th/Nb hasta 
valores con bajo Ba/Nb y alto Th/Nb. Las rocas asociadas al Complejo Sarmiento, 
no obstante, presentan patrones medios tanto de Ba/Nb y Th/Nb y las rocas 
asociadas a las formaciones Yaghán y Hardy presentan patrones altos de Ba/Nb y 
bajos de Th/Nb. Finalmente, el Batolito Fueguino y el Batolito Patagónico Sur 
presentan una tendencia con valores de Ba/Nb medios y altos valores de Th/Nb. 
 
 
Figura 30. Diagrama Ba/Nb vs Th/Nb (Pearce y Stern, 2006) para las rocas 






5.3.4 DIAGRAMAS DE DISCRIMINACIÓN TECTÓNICA 
 
En esta sección se presentan dos diagramas de discriminación tectónica para 
las muestras estudiadas. Estos tienen por finalidad obtener una aproximación del 
ambiente tectónico en que se generan las rocas ígneas del presente estudio. 
 
En la Figura 31 se presenta el diagrama Ti-Zr-Y de Vermeesch (2006), 
expresado como diagrama binario de la forma log(100xZr/Ti) vs log(300xY/Ti). En 
este diagrama, se observa que las muestras del asociadas a la unidad Complejo 
Tortuga caen tanto en el campo de basaltos de arco de isla (IAB) como en el campo 
de basaltos de dorsal hemi-oceánica (MORB). Las muestras asociadas a la unidad 
Complejo Capitán Aracena se ubica preferentemente en el campo de basaltos de 
arco de isla (IAB). El Complejo Sarmiento se ubica preferentemente en el campo de 
basaltos de arco de isla (IAB) y de basaltos de dorsal hemi-oceánica (MORB). Las 
muestras asociadas a las formaciones Yaghán y Hardy, se ubican 
preferencialmente en el campo de basaltos de arco de isla (IAB). Finalmente, el 
batolito Patagónico Sur se ubica tanto en el campo de basaltos de arco de isla (IAB) 
como en el campo de basaltos de dorsal hemi-oceánica (MORB). 
 
 
Figura 31. Diagrama de discriminación tectónica Ti-Zr-Y (Vermeesch, 2006) donde 
se plotean las rocas consideradas en el presente estudio.  
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Por otro lado, en la Figura 32 se presenta el diagrama Si-Ti-Sr de Vermeesch 
(2006), expresado como diagrama binario de la forma log(Si/25xTi) vs log(40xSr/Ti). 
En este diagrama, se observa que las muestras del asociadas a la unidad Complejo 
Tortuga caen tanto en el campo de basaltos de arco de isla (IAB) como en el campo 
de basaltos de dorsal hemi-oceánica (MORB), al igual que en el diagrama Ti-Zr-Y 
(Figura 31). Las muestras asociadas a la unidad Complejo Capitán Aracena se 
ubican preferentemente en el campo de basaltos de dorsal hemi-oceánica (MORB). 
El Complejo Sarmiento se ubica tanto en el campo de basaltos de dorsal hemi-
oceánica (MORB) pero, preferentemente en el campo de basaltos de arco de isla 
(IAB). Las muestras asociadas a las formaciones Yaghán y Hardy, se ubican tanto 
en el campo de dorsal hemi-oceánica, pero preferentemente en el campo de 
basaltos de arco de isla (IAB). Finalmente, los batolitos Patagónico Sur y Fueguino 
se ubican preferentemente en el campo de basaltos de arco de isla (IAB). 
 
Figura 32. Diagrama de discriminación tectónica Si-Ti-Sr (Vermeesch, 2006) donde 












 En el siguiente capítulo se presentan las discusiones referentes a la 
petrogénesis de las rocas ígneas que afloran en el seno Año Nuevo, 
específicamente las asociadas a la unidad Complejo Tortuga. Por ello, se analizará 
la información petrográfica y geoquímica de elementos mayores y trazas 
comparándose latitudinalmente con los complejos Capitán Aracena y Sarmiento 
junto con el Batolito Patagónico Sur y longitudinalmente con las formaciones 
Yaghán y Hardy junto con el Batolito Fueguino, esto con el fin de establecer un 
modelo que permita comprender la evolución de la cuenca de Rocas Verdes. 
 
Además, se interpretan los datos de química de roca total como si fueran la 
composición de los magmas dado que son rocas volcánicas con bajo grado de 
cristalinidad. 
 
6.2 SECUENCIA DE CRISTALIZACIÓN 
 
 A partir de los resultados obtenidos en el capítulo anterior (Capitulo 5) se 
observa que hay una diferencia sustancial en la diferenciación que tiene relación 
con la estabilización a distintas temperaturas de óxidos de hierro y titanio (ilmenita 
+ magnetita). En los batolitos Patagónico Sur y Fueguino se distingue 
fraccionamiento de óxidos de Fe-Ti a partir de 8% de MgO (Figura 33(a)), por otra 
parte, para los complejos Tortuga, Capitán Aracena, Sarmiento y las formaciones 
Yaghán y Hardy, se distingue una acumulación de óxidos Fe-Ti para la misma 
cantidad de MgO (~8% MgO), donde probablemente se fraccionan en periodos 
tardíos de la diferenciación (Figura 33(b)). Finalmente, las muestras que presentan 
valores mayores a 10% de MgO, representan rocas ígneas intrusivas que 




Figura 33. Diagramas Fenner de FeO* y TiO2. (a) Batolito Patagónico Sur y 
Fueguino. (b) Complejo Tortuga, formaciones Yaghán y Hardy, Complejo Capitán 
Aracena y Complejo Sarmiento. Las líneas verdes indican la línea de tendencia del 
FeO* y las líneas naranjas indican la línea de tendencia del TiO2. 
 
En términos de minerales ferromagnesianos, también existen diferencias. 
Los valores de FeO*/MgO (Figura 22; Capitulo 5) para los batolitos Patagónico Sur 
y Fueguino alcanzan entre un 2 y 4% para contenidos entre 52 a 78% de SiO2. No 
obstante, los complejos ofiolíticos y las formaciones adyacentes, presentan valores 
de FeO*/MgO entre 1 y 5% para contenidos de 45 a 53% de SiO2, por lo cual se 
puede interpretar que la cristalización de ferromagnesianos sucedería antes en los 
complejos ofiolíticos y las formaciones adyacentes, y de forma posterior en los 
batolitos, dado que en el proceso de cristalización de los minerales 
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ferromagnesianos el MgO se consume tempranamente, ante lo cual la razón 
FeO*/MgO es menor para estas unidades y mayor para los batolitos en la medida 
en que aumenta el sílice. 
 
Respecto a las plagioclasas también se exhiben diferencias. Considerando 
el contenido de Al2O3 (Figura 34), se observa que en los batolitos Patagónico Sur y 
Fueguino presentan valores entre 23 y 12% de Al2O3 para valores de MgO inferiores 
a 8%. Por otra parte, los complejos ofiolíticos y formaciones adyacentes presentan 
valores entre 17 a 12% para valores de MgO menores a 8%. En base a esto se 
puede interpretar que el fraccionamiento de plagioclasa ocurriría antes en los 
batolitos y después en los complejos ofiolíticos y las formaciones adyacentes. 
 
Figura 34. Diagramas Fenner de Al2O3. La línea amarilla indica la línea de tendencia 
de los batolitos y la línea azul indica la línea de tendencia de los complejos ofiolíticos 
y las formaciones adyacentes. 
 
 Lo señalado anteriormente, se puede corroborar también considerando la 
razón Eu/Eu*, dado que el Eu corresponde a un elemento traza afín a la plagioclasa. 
Los batolitos Patagónico Sur y Fueguino presenta valores de Eu/Eu* que oscilan 
entre los 1,30 y los 0,03 para valores de MgO que van desde los 5 a 0,29% lo que 
indica que hay muestras que presentan anomalías positivas y otras que presentan 
anomalías negativas. Por otra parte, los complejos ofiolíticos y las formaciones 
adyacentes presentan valores de Eu/Eu* que varían entre los 1,04 y 0,92 para 
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valores de MgO que van desde los 8 a 3%, indicando que hay muestras con 
anomalía positiva y otras que no exhiben anomalía. Por consiguiente, se puede 
interpretar que el fraccionamiento de plagioclasa ocurriría antes en los batolitos (~5 
% de MgO) respecto a los complejos ofiolíticos y formaciones adyacentes, donde 
para el mismo valor de MgO (~5%) habría acumulación para los complejo ofiolíticos 
y formaciones adyacentes, con un posible fraccionamiento en etapas tardías (~<2% 
de MgO). (Figura 35). 
 
 
Figura 35. Diagrama Eu/Eu* vs MgO (%). Los datos en azul representan a los 
complejos ofiolíticos y las formaciones adyacentes. Los datos en rojo representan a 
los batolitos. La línea azul y roja corresponden a las líneas de tendencia de los 
respectivos datos. 
 
En términos petrográficos, también es posible visualizar diferencias. Las 
rocas ígneas máficas asociadas al batolito presentan minerales ferromagnesianos 
hidratados como la hornblenda (Figura 36) y las rocas ígneas máficas asociadas a 
los complejos y/o formaciones adyacentes carecen de minerales ferromagnesianos 
hidratados (Figura 37). A partir de lo cual se puede inferir que para las rocas ígneas 
máficas asociadas a los batolitos corresponderían a magmas con altos contenidos 
de agua y, por otra parte, los magmas asociados a los complejos ofiolíticos y 
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formaciones adyacentes corresponderían a magmas con menores contenidos de 
agua. Por otra parte, la presencia exclusivamente de clinopiroxeno en las rocas 
asociadas al Complejo Tortuga, sugieren que la clasificación petrológica de este 
complejo ofiolítico es de Tipo H. 
 
Figura 36. Fotomicrografías a nicoles cruzados (a) y nicoles paralelos (b) de 
Diabasa, muestra FC1822, objetivo 5x, ocular 10X, exhibiendo textura fanerítica. 
Cpx: Clinopiroxeno; Plg: Plagioclasa, Act: Actinolita. 
 
 
Figura 37. Fotomicrografías a nicoles cruzados (a) y nicoles paralelos (b) de Gabro 
de Hornblenda, muestra FC1811, objetivo 5x, ocular 10X, exhibiendo textura 
fanerítica. Plg: Plagioclasa, Hbl: Hornblenda. 
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Finalmente, la petrografía, la geoquímica de elementos mayores la 
geoquímica de elementos trazas indican que los complejos ofiolíticos Tortuga, 
Sarmiento, Capitán Aracena y las formaciones Yaghán y Hardy vienen de un 
magma con menores cantidades de agua y los batolitos Fueguino y Patagónico Sur 
de un magma primario rico en agua. No obstante, existen diferencias en el aporte 




























6.3 APORTES DE LA COMPONENTE DE SUBDUCCIÓN 
 
A partir de los resultados obtenidos de elementos traza (Capítulo 5), es 
posible distinguir diferencias considerables en elementos incompatibles, tanto en 
elementos LILE como Ba y K y elementos HFSE como el Nb y Ta. Los elementos 
LILE presentan un enriquecimiento respecto a los HFSE, por lo tanto, se distingue 
una anomalía negativa de HFSE respecto a los LILE, lo cual es común para las 
unidades consideradas en el presente estudio, no obstante, en algunas unidades 
se visualiza más que en otras. Para trazar esta anomalía se utiliza la razón Ba/Nb, 
desprendida del gráfico Ba (ppm) vs Nb (ppm) (Figura 38) y que permite cuantificar 
los aportes de la componente de subducción.  
 
En términos generales, las rocas asociadas a los batolitos Patagónico Sur y 
Fueguino, junto con las formaciones Yaghán y Hardy son los que presentan las 
mayores anomalías negativas de HFSE, con altos valores de Ba y bajos de Nb, 
asociados a razones de Ba/Nb>70 (Figura 38). Por otro lado, el Complejo Tortuga 
es el que presenta las menores anomalías, con bajos valores de Ba y altos de Nb, 
asociados a razones de Ba/Nb<34 en promedio (Figura 38). Además, el Complejo 
Sarmiento también presenta bajos valores de Ba y altos de Nb, con razones 
Ba/Nb<37. Respecto al Complejo Capitán Aracena no es posible cuantificar esta 
razón dado a que no se presentan valores de Nb. 
 
Figura 38. Diagrama de elementos traza Ba (ppm) vs Nb (ppm) para las rocas del 
presente estudio. 
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Los elementos traza graficados en un diagrama multielementos normalizado 
al manto primitivo (Figura 39) según Palme y O´Neill (2014) de las unidades 
consideradas en el presente estudio, exhiben las siguientes características: 
 
En los batolitos Patagónico Sur y Fueguino se observa un mayor 
enriquecimiento en elementos LILE como el Ba y K con valores normalizados al 
manto primitivo cercanos a 100 ppm en promedio. Respecto a los elementos HFSE 
para estas unidades, el Nb y el Ta, exhiben valores del orden de los 10 ppm en 
promedio. Además, las anomalías de Ti oscilan entre los 1 y los 10 ppm (Figura 39). 
 
Por otra parte, el Complejo Capitán Aracena, este exhibe valores de Ba entre 
1 y 10 ppm, similares al Complejo Tortuga, pero valores de K cercanos a los 10 
ppm. Su leve anomalía de Ti se dispone entre los 5 ppm en promedio (Figura 39). 
 
El Complejo Sarmiento por su parte, presenta valores intermedios entre las 
unidades mencionadas anteriormente tanto de elementos LILE como de HFSE, con 
valores de Ba y K sobre los 10 ppm en promedio y valores de Nb y Ta bajo los 10 
ppm en promedio. Su atenuada anomalía de Ti oscila entre los 6 ppm en promedio 
(Figura 39). 
 
Las formaciones Yaghán y Hardy también presentan un marcado 
enriquecimiento en LILE, con valores promedio de Ba cercanos a los batolitos 
(~100ppm) y valores de Nb y Ta en el orden de los 1 a 10 ppm en promedio. 
Además, la sutil anomalía de Ti oscila los 6 ppm en promedio (Figura 39). 
 
Finalmente, las rocas asociadas al Complejo Tortuga presentan un atenuado 
enriquecimiento en elementos LILE, con valores de Ba y K entre 1 a 10 ppm en 
promedio y para el Nb y el Ta, valores que no superan los 10 ppm. Su leve anomalía 
de Ti oscila entre los 3 ppm en promedio (Figura 39). 
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Figura 39. Diagrama multielementos promedio normalizado a Manto Primitivo 
(Palme y O´Neill, 2014) para las unidades consideradas en el presente estudio. 
Además, se considera de forma comparativa el N-MORB según Sun y McDonough 
(1989). 
 
Las tierras raras por su parte, expresadas en un diagrama normalizado a 
condrito (Figura 40) según Palme y O´Neill (2014) presentan las siguientes 
características:  
 
En los batolitos Patagónico Sur y Fueguino se observa un menor 
enriquecimiento en LREE respecto a las HREE en comparación al Complejo 
Sarmiento, no obstante, presenta valores de LREE cercanos a los 80 ppm en 
promedio (Figura 40). Además, exhiben sutiles anomalías de Eu e Y, junto con 
valores de MREE y menores a las LREE, que oscilan entre los 10 y los 100 ppm. 
Además, se distingue un empobrecimiento en HREE el cual se puede asociar a que 
la muestra considerada corresponda a un cumulado. 
 
El Complejo Capitán Aracena por su parte exhibe un enriquecimiento en 
LREE menor a los batolitos, con valores que no superan los 80 ppm en promedio. 
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Además, exhibe una sutil anomalía negativa de Eu, junto con valores de MREE y 
HREE menores a las LREE y relativamente constantes con valores levemente 
superiores a los 15 ppm en promedio. 
 
El Complejo Sarmiento presenta el mayor enriquecimiento en LREE respecto 
a las HREE (Figura 40), con valores cercanos a 100 ppm en promedio. De igual 
forma, presenta una sutil anomalía negativa de Eu, sin embargo, también exhibe 
una sutil anomalía positiva de Y, con valores de HREE constantes entre 10 y 100 
ppm. 
 
Por otra parte, las formaciones Yaghán y Hardy presentan un 
enriquecimiento en LREE menor al Complejo Capitán Aracena, con valores que no 
superan los 30 ppm en promedio. Además de presentar valores de MREE y HREE 
similares al Complejo Tortuga, y constantes dentro de los 15 a 20 ppm en promedio. 
 
Finalmente, el Complejo Tortuga presenta un empobrecimiento en LREE 
respecto a las HREE (Figura 40), con valores que sobrepasan sutilmente los 10 ppm 
en promedio. Además, los valores de MREE y HREE se mantienen relativamente 
constantes sobre los 10 ppm en promedio, siendo muy similares al N-MORB según 




Figura 40. Diagrama de tierras raras promedio normalizado a Condrito (Palme y 
O´Neill, 2014) para las unidades consideradas en el presente estudio. Además, se 
considera de forma comparativa el N-MORB según Sun y McDonough (1989). La 
flecha azul indica el sentido del aumento en LREE. 
 
Según lo mencionado anteriormente, es posible establecer que dadas las 
altas razones Ba/Nb> 70, el considerable enriquecimiento en elementos LILE 
respecto a los HFSE y las considerables anomalías de Ti y P, su marcado 
enriquecimiento en LREE respecto a las HREE, la fuente de los batolitos Patagónico 
Sur y Fueguino correspondería a un magma proveniente de un manto 
metasomatizado típico de zona de subducción con altos contenidos de agua.  
 
Por otro lado, los complejos ofiolíticos Capitán Aracena y Sarmiento también 
exhiben considerables aportes de componentes de subducción, ya que presentan 
enriquecimiento en elementos LILE, fosa de Nb y Ta, y sutiles anomalías de Ti, 
menores que los batolitos, pero mayores que el Complejo Tortuga. En términos de 
tierras raras, complejos Sarmiento y Capitán Aracena mayores contenidos de LREE 
respecto a las HREE, con sutiles anomalías de Eu, y contenidos constantes de 
MREE y HREE, con valores mayores al N-MORB según Sun y McDonough (1989). 
A partir de lo cual se puede interpretar que sus fuentes corresponderían una dorsal 
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hemi-oceánica, con altos aportes de un manto metasomatizado asociado a un arco 
volcánico. Sin embargo, esto no refleja variaciones latitudinales en la cuenca de 
Rocas Verdes.  
 
Además, las formaciones Yaghán y Hardy, también presentan aportes de 
subducción, con razones Ba/Nb>70 y patrones de LILE y HFSE similares a los 
complejos ofiolíticos, pero con una anomalía negativa de Ti más sutil y 
enriquecimiento de LREE respecto a las HREE, por lo cual se podría inferir que la 
fuente de estas formaciones es similar a los complejos Capitán Aracena y 
Sarmiento. 
 
Finalmente, para el Complejo Tortuga es posible establecer que dadas sus 
bajas razones de Ba/Nb (<37), su atenuada fosa de Nb y Ta y una menor anomalía 
de Ti en comparación a las unidades anteriores y su empobrecimiento en LREE 
respecto a las HREE, con valores similares al N-MORB según Sun y McDonough, 
(1989), su fuente correspondería a una dorsal hemi-oceánica, con menores aportes 















6.4 VARIACIONES LATITUDINALES EN LA CUENCA DE ROCAS 
VERDES 
 
  En función de lo discutido anteriormente, se puede establecer que existe un 
alto aporte de componentes de subducción en la totalidad de las unidades que 
componen la cuenca de Rocas Verdes, no obstante, existe una diferencia clave 
entre el segmento septentrional (Complejo Sarmiento) y meridional (Complejo 
Capitán Aracena y Complejo Tortuga) de la cuenca de Rocas Verdes, que dice 
relación con el grado de aporte del componente de subducción en los magmas 
primarios. En el segmento norte solo se presentan rocas asociadas al Complejo 
Sarmiento y, por otro lado, en el segmento sur se encuentran rocas con 
características geoquímicas similares al Complejo Sarmiento (Complejo Capitán 
Aracena) y rocas con características geoquímicas distintas como lo es el Complejo 
Tortuga.  
 
Como se menciona anteriormente, el Complejo Sarmiento y el Complejo 
Capitán Aracena presentan considerables aportes de componentes de subducción. 
En términos del diagrama multielementos normalizado al Manto Primitivo (Palme y 
O’Neill, 2014), estas unidades presentan similitudes a un arco de isla toleítico (IAT), 
con excepciones en elementos traza como el Th (Figura 41). Además, en términos 
de tierras raras normalizadas al Condrito (Palme y O´Neill, 2014), también presentan 
similitudes al IAT (Figura 42). 
 
Por otra parte, el Complejo Tortuga presenta menores aportes de 
componentes de subducción respecto a los complejos ofiolíticos antes 
mencionados. Este complejo ofiolítico se caracteriza además por presentar rocas 
ígneas plutónicas y volcánicas (ver Capitulo 5). La dispersión de datos presente en 
las rocas ígneas plutónicas asociadas al Complejo Tortuga podría ser generada por 
el efecto de fraccionamiento por acumulación, lo cual es común que ocurra en rocas 
ígneas plutónicas, sin embargo, parecen seguir patrones similares. Dado que las 
rocas volcánicas representan mejor el magma, se utilizan estas muestras para 
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comparar respecto a los otros complejos ofiolíticos y las fuentes. En términos del 
diagrama multielementos normalizado al Manto Primitivo (Palme y O´Neill, 2014), 
las rocas ígneas volcánicas asociadas al Complejo Tortuga también presentan 
similitudes respecto a IAT (Figura 41), no obstante, en términos de tierras raras 
normalizadas a Condrito (Palme y O´Neill, 2014), las rocas ígneas volcánicas 
asociadas al Complejo Tortuga presentan similitudes respecto al N-MORB (Figura 
42). 
 
A partir de esto se interpreta que las fuentes que dieron origen a los 
complejos Sarmiento y Capitán Aracena corresponderían a fuentes enriquecidas 
como una cuña mantelica metasomatizada, y los magmas que originaron al 
Complejo Tortuga corresponderían a fuentes cercanas a la transición entre una 
cuña mantelica metasomatizada y un manto tipo MORB deprimido. Además, 
considerando la existencia del Complejo Tortuga solamente en el segmento 
meridional, entonces la cuenca tendría una apertura mayor al sur respecto al norte. 
Sin embargo, esto no representa variaciones longitudinales en el seno Año Nuevo. 
 
Figura 41. Diagrama multielementos promedio normalizado a Manto Primitivo 
(Palme y O´Neill, 2014) para los complejos ofiolíticos considerados en el presente 
estudio. Además, se considera de forma comparativa el N-MORB y E-MORB según 
Sun y McDonough (1989) e IAT según Elliott et al. (1997). 
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Figura 42. Diagrama de tierras raras promedio normalizado a Condrito (Palme y 
O´Neill, 2014) para los complejos ofiolíticos considerados en el presente estudio. 
Además, se considera de forma comparativa el N-MORB y el E-MORB según Sun 


























6.5 VARIACIONES LONGITUDINALES EN EL SENO AÑO NUEVO 
 
Según lo señalado por Suárez et al. (1985), existe incertidumbre respecto a 
las relaciones estratigráficas entre las formaciones Yaghán y Hardy y el Complejo 
Tortuga. El contacto entre la Formación Yaghán y el Complejo Tortuga en isla Hoste, 
aparentemente es depositacional, no obstante, su naturaleza es incierta pudiendo 
ser un contacto por falla (Figura 43(a)) (Suárez et al., 1985). Respecto a la 
Formación Hardy, sus relaciones estratigráficas son difíciles de establecer, dado 
que la base de esta formación no ha sido reconocida, pese a que en dos lugares de 
la península Hardy, la formación está aparentemente cubierta por basaltos 
asignados al Complejo Tortuga (Suárez et al., 1985). Además, en algunos 
segmentos del área de estudio, como la bahía Orange, los depósitos asociados a la 
Formación Hardy y Yaghán se encuentran engranando lateralmente entre si (Figura 
43(b)) (Suárez et al., 1985). Sin embargo, nuevos antecedentes podrían apuntar a 
resolver esta problemática. 
 
Los resultados geoquímicos del presente estudio sugieren que dos fuentes 
distintas como lo son las que habrían dado origen a las rocas ígneas asociadas a 
las formaciones Yaghán y Hardy y a las del Complejo Tortuga, se encontrarían lo 
suficientemente cercanas entre sí en el momento de su formación. En la actualidad 
han sido reconocidos basaltos asignados al Complejo Tortuga cubriendo rocas 
asignadas a la Formación Hardy, por lo cual, si el Complejo Tortuga y las 
formaciones Yaghán y Hardy están en contacto, no solo responderían a aspectos 
estructurales. Para conciliar estos datos, se sugiere que la fuente de las ofiolitas 
habría ido cambiando durante la apertura de la cuenca desde una cuña mantelica 












Figura 43. Secciones geológicas esquemáticas del seno Año Nuevo en donde se 
muestran las aparentes relaciones de contacto en la zona de estudio. (a): Sección 
A-A’ entre canal Lajarte y bahía Helada. (b): Sección B-B’ entre isla Doumunt 






6.6 MODELO DE EVOLUCIÓN TECTÓNICA DE LA APERTURA DE LA 
CUENCA DE ROCAS VERDES 
 
A partir de lo discutido previamente, es posible plantear un modelo que 
caracterice la evolución de tectónica de la apertura de la cuenca de Rocas Verdes 
(Figura 44), donde es posible distinguir dos segmentos (Figura 45): (1) segmento 
septentrional; entre los 50°S-54°S y (2) segmento meridional; desde los 55°S al sur. 
 
El segmento septentrional se caracteriza por una subducción de alto ángulo, 
a partir de lo cual se desarrolla el Batolito Patagónico Sur y ocurre extensión en el 
trasarco caracterizada por la generación de magma enriquecido producto de los 
aportes realizados por los componentes de subducción, dando paso a la generación 
del Complejo Sarmiento. 
 
El segmento meridional por su parte también se caracteriza por una 
subducción de alto ángulo, a partir de lo cual se desarrolla el Batolito Fueguino, y 
ocurre extensión en el trasarco caracterizada en primera instancia por la generación 
de magma enriquecido por los componentes de subducción, dando paso a la 
formación del Complejo Capitán Aracena. A medida que la apertura de la cuenca 
es mayor, el magma generado es empobrecido en componentes de subducción, 
dando paso a la generación del Complejo Tortuga. Además, el arco magmático se 
encuentra activo generando productos asociados a este, dando paso a la 
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Figura 44. Apertura de la cuenca de Rocas Verdes (Jurásico Superior) y rotación en sentido horario del arco magmático. 
CRV: cuenca de Rocas Verdes; AM: arco magmático; AA: antearco; LT: límite transformante; TA: trasarco; AP: actual frente 
de deformación del antepaís; FCRV: futura cuenca de Rocas Verdes. Las secciones A-A’ y B-B’ se detallan en la Figura 
45. Extraído de Kraemer (2003). *El esquema presenta su escala exagerada. 
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Figura 45. Modelo de evolución tectónica de la apertura de la cuenca de Rocas Verdes (Jurásico Superior). (a) Sección A-
A’ al sur de los 50°S, donde se habría desarrollado el Complejo Sarmiento en la región de trasarco. (b) Sección B-B´ al sur 
de los 55°, donde se habría desarrollado el Complejo Tortuga, posterior al desarrollo del Complejo Capitán Aracena. Entre 
el arco magmático y el Complejo Tortuga se depositan las formaciones Yaghán y Hardy.
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7. CONCLUSIONES 
 
Los datos expuestos en el presente estudio son coherentes con el modelo de 
evolución tectónica presentado, dado que en el segmento norte (50°S) se encuentra 
solo el Complejo Sarmiento, el cual provendría de una cuña mantélica 
metasomatizada dada su cercanía con el arco magmático (Batolito Patagónico Sur). 
Por otra parte, en el segmento sur (55°S) se distingue el Complejo Capitán Aracena 
y el Complejo Tortuga, el primero también se habría formado a partir de una fuente 
enriquecida al igual que el Complejo Sarmiento, no obstante, el Complejo Tortuga 
provendría de una fuente en transición entre una cuña mantélica metasomatizada y 
manto tipo MORB deprimido (DMM), más similar al MORB respecto a los complejos 
Sarmiento y Capitán Aracena. Además, los resultados geoquímicos del presente 
aporte indicarían que las formaciones Yaghán y Hardy, tendrían un origen cercano 
al Complejo Tortuga. En la actualidad han sido reconocidos basaltos asignados al 
Complejo Tortuga cubriendo rocas asignadas a la Formación Hardy, por lo cual, si 
el Complejo Tortuga y las formaciones Yaghán y Hardy están en contacto, no solo 
responderían a aspectos estructurales. Para conciliar estos datos, se sugiere que la 
fuente de las ofiolitas habría ido cambiando durante la apertura de la cuenca desde 
una cuña mantelica metasomatizada hasta un manto tipo MORB deprimido. 
Finalmente, los datos presentados apoyan la hipótesis de que la apertura de la 
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Muestra: FC1803 
Nombre: Diabasa 
Formación/Unidad: Complejo Tortuga 
Coordenadas:55°20´27´´S; 68°57´24,9´´O 









Roca con textura fanerítica, subofítica, holocristalina, equigranular, 
hipidiomórfica, melanocrática y de grano fino. La mineralogía primaria está 
compuesta de plagioclasa (60%) y clinopiroxeno (35%). Las plagioclasas 
corresponden a cristales entre 0,5 a 1 mm los cuales presentan hábito tabular, 
con forma euhedral a subhedral (presentan alteración selectiva a sericita y 
arcillas) y los clinopiroxenos corresponden a cristales entre 0,4 a 1 mm los cuales 
presentan un hábito masivo, con forma subhedral a anhedral. Además, estos 
últimos presentan alteración selectiva a clorita y epidota.  
  La mineralogía secundaria (5%) se caracteriza por cristales de clorita (2%) 
y epidota (3%). Los cristales de clorita presentan un tamaño de 0,2 mm los cuales 
presentan hábito micáceo con forma subhedral, se encuentran reemplazando 
clinopiroxeno de la masa fundamental. Los cristales de epidota presentan 
tamaños entre 0,2 a 0,4 mm los cuales presentan hábito granular a masivo con 
forma euhedral a subhedral, los cuales se encuentra reemplazando 
clinopiroxeno.  
La mineralogía accesoria (<1%) corresponde a minerales opacos (<1%) 
los cuales corresponden a cristales de 0,05 a 0,1 mm los cuales presentan hábito 
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Muestra: FC1804 
Nombre: Cuarzodiorita de Clinopiroxeno 
Formación/Unidad: Complejo Tortuga 
Coordenadas:55°20´27´´S; 68°57´24,9´´O 
Localidad: Canal Rescate 
Descripción (5X): 
 
Roca con textura fanerítica, consertal, holocristalina, equigranular, 
hipidiomórfica, melanocrática y de grano medio. La mineralogía primaria (60%) está 
compuesta por clinopiroxeno (30%), plagioclasa (25%) y cuarzo (5%). El 
clinopiroxeno corresponde a cristales que van desde los 0,6 a 2,5 mm, los cuales 
presentan hábito prismático a masivo, con formas subhedrales a anhedrales. 
Además, presentan alteración selectiva a epidota. La plagioclasa corresponde a 
cristales de 0,1 a 0.1 mm los cuales presentan hábito masivo con forma anhedral. 
El cuarzo corresponde a cristales que van desde los 0.2 a los 1 mm, los cuales 
presenta hábito granular a masivo, con formas euhedrales a subhedrales. Se 
presentan rellenando intersticios. 
La mineralogía secundaria (35%) se caracteriza por cristales de epidota 
(20%), clorita (8%), actinolita (3%) y calcita (2%). Los cristales de epidota presentan 
tamaños que van desde los 0,2 a 0,6 mm, los cuales presentan hábito tabular, con 
forma euhedral a subhedral. Se presenta en su variante pistacita, con manto de 
arlequín. Los cristales de clorita presentan tamaños menores a 0,1 mm, los cuales 
presentan hábito micáceo, con forma euhedral a subhedral. Se presenta rellenando 
espacios. Los cristales de actinolita presentan tamaños entre 0,05 a 0,1 mm, los 
cuales presentan hábito granular con forma subhedral a anhedral. Se presenta como 
agregados cristalinos en asociación con epidota-clorita-calcita. Los cristales de 
calcita presentan tamaños que van desde los 0,01 a los 0,2 mm, los cuales presenta 
hábito granular, con forma euhedral a subhedral. Se presenta en conformando 
vetillas y agregados cristalinos. 
La mineralogía accesoria (5%) corresponden a minerales opacos presentan 
un tamaño promedio de 0,1 mm los cuales presentan forma alargada a triangular. 
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Muestra: FC1805 
Nombre: Basalto de Clinopiroxeno 
Formación/Unidad: Complejo Tortuga 
Coordenadas:55°20´24,5´´S; 68°57´24,2´´O 
Localidad: Canal Rescate 
Descripción (5X): 
 
Roca con textura porfírica, glomeroporfírica, variolítica, holocristalina, 
inequigranular, hipidiomórfica, melanocrática y de grano fino. Presenta fenocristales 
(30%) de plagioclasa (25%) y clinopiroxeno (5%). Las plagioclasas corresponden a 
cristales que van desde los 0,2 a los 0,4 mm, los cuales presentan hábito tabular, 
con forma euhedral a subhedral. Además, presentan alteración selectiva a sericita. 
Los clinopiroxenos corresponden a cristales que van desde los 0,6 a los 2 mm, los 
cuales presentan hábito prismático a masivo, con forma subhedral a anhedral. 
Además, presentan alteración selectiva a epidota y actinolita. La masa fundamental 
(50%) está compuesta por plagioclasa (40%) y clinopiroxeno (10%). Las 
plagioclasas corresponden a cristales que van desde los 0,1 a los 0,2 mm, los cuales 
presentan hábito tabular, con forma euhedral a subhedral. Presentan alteración 
selectiva a sericita. Los clinopiroxenos Corresponden a cristales que van desde los 
0,1 a los 0,5 mm, los cuales presentan hábito masivo, con forma anhedral. Además, 
presentan alteración selectiva y pervasiva de epidota, actinolita y clorita. 
La mineralogía secundaria (20%) se caracteriza por cristales de clorita (5%), 
epidota (5%), sericita (5%), actinolita (3%) y calcita (2%). Los cristales de clorita 
presentan tamaños entre 0,2 a 0,4 mm, con hábito fibroso, con forma euhedral a 
subhedral. Se presenta en vetillas hospedadas en la masa fundamental. Los 
cristales de epidota presentan tamaños entre 0,1 a 0,2 mm, con hábito granular, con 
forma subhedral. Se presenta reemplazando cristales de clinopiroxeno de la masa 
fundamental Los cristales de sericita presentan tamaños entre 0,2 a 0,3 mm, con 
hábito masivo, con forma subhedral a anhedral. Se presenta reemplazando 
plagioclasa de los fenocristales y la masa fundamental. Los cristales de actinolita 
presentan tamaños entre 0,1 a 0,2 mm, con hábito tabular, con forma subhedral. Se 
presenta reemplazando cristales de clinopiroxeno de la masa fundamental. Los 
cristales de calcita presentan un tamaño promedio de 0,02 mm, con hábito granular 
con forma subhedral a anhedral. Se presentan en vetillas de 1 mm que cortan 
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Muestra: FC1806 
Nombre: Metabasalto de Clorita-Epidota 
Formación/Unidad: Complejo Tortuga 
Coordenadas:55°20´24,5´´S; 68°57´24,2´´O 




Roca con textura porfírica, glomeroporfírica, variolítica, amigdaloidal, 
holocristalina, inequigranular, hipidiomórfica, melanocrática y de grano fino. 
Presenta fenocristales (30%) de plagioclasa (30%) los cuales corresponden a 
cristales entre 1 a 1,75 mm los cuales presentan hábito tabular a prismático, con 
forma subhedral a anhedral. Además, presentan alteración a arcillas. La masa 
fundamental (60%) está compuesta por plagioclasa (45%) y minerales silicatados 
ferromagnesianos (Px?) (15%). Las plagioclasas corresponden a cristales entre 0,05 
a 0,1 mm los cuales presentan hábito tabular, con forma euhedral a subhedral. 
Además, presentan alteración a arcillas. Los minerales silicatados 
ferromagnesianos (Px?) corresponden a microcristales fantasmas reemplazados 
por la asociación clorita-epidota-calcita. 
La mineralogía secundaria (10%) se caracteriza por cristales de calcita (5%), 
clorita (3%) y epidota (2%). Los cristales de calcita presentan tamaños entre 0,0025 
a 0,05 mm, los cuales presentan hábito granular a xenomorfo, con forma euhedral 
a subhedral. Se presentan reemplazando a minerales silicatados ferromagnesianos 
(Px?) y conformando amígdalas. Los cristales de clorita presentan tamaños entre 
0,05 a 0,15 mm, los cuales presentan hábito micáceo, con forma euhedral a 
subhedral. Se presentan reemplazando a minerales silicatados ferromagnesianos 
(Px?) y conformando amígdalas. Los cristales de epidota presentan tamaños entre 
0,0025 a 0,05 mm, los cuales presentan hábito prismático y masivo con forma 
euhedral a subhedral. Se presentan reemplazando a minerales silicatados 
ferromagnesianos (Px?) y conformando amígdalas, específicamente. Además, se 
distinguen amígdalas (<1%) rellenas de la asociación mineral clorita-epidota-calcita, 
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Muestra: FC1807 
Nombre: Metabasalto de Clorita-Epidota 
Formación/Unidad: Complejo Tortuga 
Coordenadas:55°20´24,5´´S; 68°57´24,2´´O 
Localidad: Canal Rescate 
Descripción (5X): 
 
Roca con textura porfírica, glomeroporfírica, variolítica, amigdaloidal, 
holocristalina, inequigranular, hipidiomórfica, melanocrática y de grano fino. 
Presenta fenocristales (30%) de plagioclasa (30%) los cuales corresponden a 
cristales entre 1 a 1,75 mm los cuales presentan hábito tabular a prismático, con 
forma subhedral a anhedral. Además, presentan alteración a arcillas. La masa 
fundamental (60%) está compuesta por plagioclasa (45%) y minerales silicatados 
ferromagnesianos (Px?) (15%). Las plagioclasas corresponden a cristales entre 0,05 
a 0,1 mm los cuales presentan hábito tabular, con forma subhedral. Además, 
presentan alteración a arcillas. Los minerales silicatados ferromagnesianos (Px?) 
corresponden a microcristales fantasmas reemplazados por la asociación clorita-
epidota-calcita. 
La mineralogía secundaria (10%) se caracteriza por cristales de calcita (5%), 
clorita (3%) y epidota (2%). Los cristales de calcita presentan tamaños entre 0,0025 
a 0,05 mm, los cuales presentan hábito granular a xenomorfo, con forma euhedral 
a subhedral. Se presentan reemplazando a minerales silicatados ferromagnesianos 
(Px?) y conformando amígdalas. Los cristales de clorita presentan tamaños entre 
0,05 a 0,15 mm, los cuales presentan hábito micáceo, con forma euhedral a 
subhedral. Se presentan reemplazando a minerales silicatados ferromagnesianos 
(Px?) y conformando amígdalas. Los cristales de epidota presentan tamaños entre 
0,0025 a 0,05 mm, los cuales presentan hábito prismático y masivo con forma 
euhedral a subhedral. Se presentan reemplazando a minerales silicatados 
ferromagnesianos (Px?) y conformando amígdalas, específicamente. 
Además, se distinguen amígdalas (<1%) rellenas de la asociación mineral 
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Muestra: FC1808 
Nombre: Metabasalto Foliado de Clorita-Epidota-Calcita 
Formación/Unidad: Complejo Tortuga 
Coordenadas:55°19´15´´S; 68°57´28,7´´O 
Localidad: Canal Rescate 
Descripción (5X): 
 
Roca con textura porfírica, holocristalina, inequigranular, hipidiomórfica, 
melanocrática y de grano fino. Presenta fenocristales (25%) de plagioclasa (25%) 
los cuales corresponden a cristales entre 0,4 a 0,5 mm los cuales presentan hábito 
tabular a prismático, con forma euhedral a subhedral. Además, presentan alteración 
selectiva a arcillas y sericita. La masa fundamental (40%) está compuesta por 
plagioclasa (20%) y minerales silicatados ferromagnesianos (Px?) (20%). Las 
plagioclasas corresponden a cristales entre 0,05 a 0,2 mm los cuales presentan 
hábito tabular con forma subhedral. Los minerales silicatados ferromagnesianos 
(Px?) corresponden a cristales de 0,05 a 0,1 mm, los cuales presentan un hábito 
masivo, con forma anhedral. La totalidad de esta mineralogía se encuentra 
cloritizada y epidotizada. 
La mineralogía secundaria (30%) se caracteriza por cristales de clorita (20%), 
epidota (5%) y calcita (5%). Los cristales de clorita presentan tamaños entre 0,05 a 
0,1 mm los cuales presentan hábito micáceo, con forma euhedral a subhedral. Se 
distribuyen en la masa fundamental, reemplazando minerales silicatados 
ferromagnesianos. Los cristales de epidota presentan un tamaño promedio de 0,1 
mm los cuales presentan un hábito granular a masivo, con forma subhedral a 
anhedral. Se distribuyen en la masa fundamental, reemplazando minerales 
silicatados ferromagnesianos. Los cristales de calcita presentan tamaños entre 0,2 
a 0,3 mm los cuales presentan un hábito granular. Se distribuyen en la masa 
fundamental, reemplazando minerales silicatados ferromagnesianos y también en 
vetillas. 
La mineralogía accesoria (5%) se caracteriza por la presencia de titanita (5%) 
los cuales corresponden a criptocristales menores a 0.1 mm, los cuales se disponen 
con un hábito granular, con forma anhedral. Se desarrollan de forma pervasiva sobre 
cristales de epidota, calcita y clorita. Algunos cristales de plagioclasa presentan 
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Muestra: FC1809 
Nombre: Metabasalto Amigdaloidal de Clorita-Calcita-Epidota 
Formación/Unidad: Complejo Tortuga 
Coordenadas:55°19´15´´S; 68°57´28,7´´O 




Roca con textura porfírica, variolítica, amigdaloidal, holocristalina, 
inequigranular, hipidiomórfica, melanocrática y de grano fino. Presenta fenocristales 
(25%) de plagioclasa (25%) los cuales corresponden a cristales entre 0,1 a 0,2 mm 
los cuales presentan hábito esqueletal a masivo, con forma subhedral a anhedral. 
Se desarrollan principalmente en amígdalas. La masa fundamental (30%) está 
compuesta por plagioclasa (30%) y minerales silicatados ferromagnesianos (Px?) 
(10%). Las plagioclasas corresponden a cristales entre 0,05 a 0,1 mm los cuales 
presentan hábito tabular con forma subhedral. Los minerales silicatados 
ferromagnesianos (Px?) corresponden a cristales de 0,05 a 0,1 mm, los cuales 
presentan un hábito masivo, con forma anhedral. La totalidad de esta mineralogía 
se encuentra cloritizada y epidotizada. 
La mineralogía secundaria (30%) se caracteriza por cristales de clorita (15%), 
calcita (10%) y epidota (5%). Los cristales de clorita presentan tamaños entre 0,05 
a 0,1 mm los cuales presentan hábito fibroso, con forma euhedral a subhedral. Los 
cristales de calcita presentan tamaños entre 0,2 a 0,6 mm los cuales presentan un 
hábito masivo con forma anhedral. Se desarrollan en forma masiva sobre la masa 
fundamental y en vetillas. Los cristales de epidota presentan tamaños entre 0,02 a 
0,04 mm los cuales presentan un hábito granular, con forma subhedral. Se 
desarrolla en asociación con clorita. Además, se distinguen vetillas (<1%) de calcita 
y clorita. 
La mineralogía accesoria (5%) se caracteriza por la presencia de titanita (5%) 
los cuales corresponden a criptocristales menores a 0.1 mm, los cuales se disponen 
con un hábito masivo, con forma anhedral. Se encuentran de forma diseminada en 
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Muestra: FC1810 
Nombre: Metabasalto Amigdaloidal de Clorita-Calcita-Epidota 
Formación/Unidad: Complejo Tortuga 
Coordenadas:55°19´15´´S; 68°57´28,7´´O 




Roca con textura porfírica, variolítica, amigdaloidal holocristalina, inequigranular, 
hipidiomórfica, melanocrática y de grano fino. Presenta fenocristales (35%) de 
plagioclasa (35%) los cuales corresponden a cristales entre 0,1 a 0,2 mm los cuales 
presentan hábito esqueletal a masivo, con forma subhedral a anhedral. Se desarrollan 
principalmente en amígdalas y sobre masa fundamental. La masa fundamental (15%) 
está compuesta por plagioclasa (10%) y minerales silicatados ferromagnesianos (Px?) 
(5%). Las plagioclasas corresponden a cristales entre 0,05 a 0,1 mm los cuales 
presentan hábito tabular con forma subhedral. Los minerales silicatados 
ferromagnesianos (Px?) corresponden a cristales de 0,05 a 0,1 mm, los cuales 
presentan un hábito masivo, con forma anhedral. La totalidad de esta mineralogía se 
encuentra cloritizada y epidotizada. 
La mineralogía secundaria (20%) se caracteriza por cristales de clorita (10%), 
calcita (7%) y epidota (3%). Los cristales de clorita presentan tamaños entre 0,02 a 0,3 
mm los cuales presentan hábito fibroso, con forma subhedral. Se desarrollan en masa 
fundamental. Los cristales de calcita presentan tamaños entre 0,2 a 0,6 mm los cuales 
presentan un hábito masivo con forma anhedral. Se desarrollan en forma masiva sobre 
la masa fundamental y agregados cristalinos en amígdalas con plagioclasa. Los cristales 
de epidota presentan tamaños entre 0,02 a 0,04 mm los cuales presentan un hábito 
granular, con forma subhedral. Además, se presentan amígdalas (<1%) que presentan 
una forma redondeada con tamaños de 0,6 a 0,8mm, rellenos por plagioclasa y calcita. 
La mineralogía accesoria (10%) se caracteriza por la presencia de titanita (5%) 
y minerales opacos (5%). Los cristales de titanita Corresponden a criptocristales, los 
cuales presentan hábito masivo, con forma anhedral. Se encuentran de forma 
diseminada en la masa fundamental. Y los minerales opacos corresponden a cristales 
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Muestra: FC1811 
Nombre: Gabro de Hornblenda 
Formación/Unidad: Complejo de Gabros 
Coordenadas:55°18´3,6´´S; 68°56´44,4´´O 





Roca con textura fanerítica, ofítica, consertal, intrafasiculada, 
adcumulada, holocristalina, equigranular, hipidiomórfica, melanocrática y de 
grano medio. La mineralogía primaria (80%) está caracterizada por plagioclasa 
(50%), clinopiroxeno (15%) y hornblenda (15%). Las plagioclasas corresponden 
a cristales de 0,2 a 0,8 mm los cuales presentan hábito tabular, con forma 
euhedral a subhedral. Presentan macla de Carlsbad y Carlsbad-albita. Los 
cristales de clinopiroxeno presentan tamaños entre 0,3 a 0,4 mm los cuales 
presentan hábito granular, con forma subhedral a anhedral. Las hornblendas 
presentan tamaños de 0,2 a 0,3 mm los cuales presentan hábito masivo, con 
forma subhedral a anhedral. 
La mineralogía secundaria (10%) está caracterizada por actinolita (8%) y 
epidota (2%). Los cristales de actinolita presentan tamaños entre 0,2 a 0,8 mm 
los cuales presentan hábito masivo, con forma subhedral a anhedral. Se 
desarrollan alterando hornblenda y clinopiroxeno. Los cristales de epidota 
presentan un tamaño promedio de 0,2 mm los cuales presentan hábito granular, 
con forma subhedral. Se desarrollan alterando clinopiroxeno. 
La mineralogía accesoria (10%) corresponde a minerales opacos (9%) y 
titanita (1%). Los minerales opacos presentan tamaños entre 0,2 a 0,6 mm los 
cuales presentan hábito granular a masivo. Se desarrollan en bordes de 
plagioclasa y sobre la mineralogía máfica presente. Los cristales de titanita 
presentan tamaños entre 0,1 a 0,2 mm los cuales presentan hábito prismático a 
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Muestra: FC1812 
Nombre: Toba de Ceniza Cristalina Andesítica 
Formación/Unidad: Formación Yaghán 
Coordenadas:55°13´32,2´´S; 68°54´51,8´´O 







Roca con textura fragmentada. La mineralogía primera (85%) está 
compuesta por plagioclasa (30%), vidrio y minerales ferromagnesianos (Px-Hbl) 
(5%). Las plagioclasas corresponden a cristales de 0,04 a 0,1 mm los cuales 
presentan un hábito tabular a masivo, con forma subhedral a anhedral. El vidrio 
corresponde a fragmentos menores a 0,02 mm los cuales componen la matriz 
de la roca. Los minerales ferromagnesianos corresponden a cristales de 0,04 a 
1 mm los cuales se presentan reemplazados por clorita y epidota. 
La mineralogía secundaria (10%) está caracterizada por clorita (3%) y 
epidota (2%). Los cristales de clorita presentan tamaños entre 0.04 a 0.06 mm 
los cuales presentan hábito fibroso. Se presentan reemplazando minerales 
ferromagnesianos (Px-Hbl). Los cristales de epidota presentan tamaños entre 
0.08 a 0.1 mm los cuales presentan un hábito masivo, con forma anhedral. De 
igual forma se presentan reemplazando minerales ferromagnesianos (Px-Hbl). 
La mineralogía accesoria (10%) está compuesta por titanita (5%) y 
minerales opacos (5%). Los cristales de titanita presentan tamaños entre 0,04 a 
0,08 mm los cuales presentan un hábito granular a masivo, con forma anhedral. 
Los minerales opacos corresponden a cristales de 0,02 a 0,06 mm los cuales 
presentan un hábito masivo. 
Además, se distinguen vetillas (<1%), las cuales presentan un espesor de 
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Muestra: FC1813 
Nombre: Litoarenita Feldespática 
Formación/Unidad: Formación Yaghán 
Coordenadas:55°13´32,2´´S; 68°54´51,8´´O 








Roca con textura arenácea, pobremente seleccionada, clastosoportada, 
texturalmente inmadura, madurez composicional media y baja porosidad. Su 
esqueleto (90%) está compuesto por fragmentos líticos (50%), plagioclasa 
(30%), clorita (5%) y epidota (5%). Los fragmentos líticos, corresponden a 
fragmentos volcánicos porfíricos de 0,4 a 0,8 mm los cuales presentan bajo 
redondeamiento y esfericidad media-baja. Las plagioclasas presentan un 
tamaño sobre los 0.2 mm los cuales presentan un hábito tabular a masivo, con 
forma subhedral a anhedral. Los cristales de clorita presentan un tamaño 
promedio de 0,1 mm los cuales presentan hábito fibroso a masivo, con forma 
subhedral a anhedral. Los cristales de epidota presentan un tamaño promedio 
de 0,2 mm los cuales presentan hábito masivo, con forma anhedral. 
La matriz (10%) está compuesta por plagioclasa (5%), epidota (3%) y 
clorita (2%). Los cristales de plagioclasa presentan un tamaño menor a 0,1 mm 
los cuales presentan un hábito masivo, con forma anhedral. Los cristales de 
epidota también presentan un tamaño menor a 0,1 mm, y exhiben hábito masivo, 
con forma anhedral. Los cristales de clorita presentan tamaños menores a 0,05 
mm y exhiben hábito fibroso a masivo, con forma subhedral a anhedral. 
El cemento (<1%) es arcilloso y es de tipo pelicular el cual corresponde a 
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Muestra: FC1814 
Nombre: Intraesparita 
Formación/Unidad: Formación Yaghán 
Coordenadas:55°13´49,8´´S; 68°52´37,3´´O 








Roca con textura arenácea, pobremente seleccionada, matrizsoportada, 
texturalmente inmadura, madurez composicional baja y baja porosidad. Su 
esqueleto (30%) está compuesto por fragmentos líticos (30%), los cuales 
corresponden a fragmentos volcánicos porfíricos de 1,5 a 4 mm los cuales 
presentan redondeamiento y esfericidad media. 
La matriz (50%) está compuesta por fragmentos líticos (20%), plagioclasa 
(15%), hornblenda (5%), clorita (5%) y epidota (5%). Los fragmentos líticos son 
fragmentos volcánicos porfíricos de 0,2 a 1,5 mm los cuales presentan 
redondeamiento y esfericidad media. Los cristales de plagioclasa presentan 
tamaños entre 0,5 a 1 mm los cuales presentan un hábito tabular a masivo, con 
forma subhedral a anhedral. Los cristales de hornblenda presentan tamaños 
entre 0,05 a 0,25 mm los cuales presentan hábito prismático a masivo, con forma 
subhedral a anhedral. Los cristales de clorita presentan tamaños entre 0,05 a 
0,25 mm los cuales presentan hábito fibroso a masivo, con forma subhedral a 
anhedral. Los cristales de epidota presentan tamaños entre 0,01 a 0,25 mm los 
cuales presentan hábito masivo, con forma anhedral. 
El cemento (20%) es esparita; Cemento calcáreo de tipo mosaico con 
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Muestra: FC1815 
Nombre: Arenisca Conglomerádica 
Formación/Unidad: Formación Yaghán 
Coordenadas:55°13´49,8´´S; 68°52´37,3´´O 







Roca con textura rudácea, pobremente seleccionada, matrizsoportada, 
texturalmente inmadura, madurez composicional baja y baja porosidad. Su 
esqueleto (20%) está compuesto por fragmentos líticos (20%), los cuales 
corresponden a fragmentos volcánicos porfíricos de 2 a 3,5 mm los cuales 
presentan redondeamiento y esfericidad media compuestos por fenocristales de 
plagioclasa de 0,05 mm con hábito tabular y forma subhedral, inmersos en una 
masa fundamental criptocristalina menor a 0,05 mm. 
La matriz (80%) está compuesta por fragmentos líticos (30%), plagioclasa 
(30%), hornblenda (10%), clorita (4%) y titanita (1%). Los fragmentos líticos 
corresponden a fragmentos volcánicos porfíricos de 1 a 2 mm los cuales 
presentan redondeamiento y esfericidad baja. Las plagioclasas presentan 
tamaños entre 0,75 a 2 mm los cuales presentan un hábito tabular a masivo, con 
forma subhedral a anhedral. Las hornblendas presentan tamaños entre 0,25 a 1 
mm los cuales presentan hábito prismático a masivo, con forma subhedral a 
anhedral. Los cristales de clorita presentan un tamaño promedio de 0,25 mm y 
presentan hábito fibroso a masivo, con forma subhedral a anhedral. La titanita 
se caracteriza por cristales de 0,1 mm y presentan hábito prismático con forma 
euhedral a subhedral. 
El cemento (<1%) es arcilla; Cemento pelicular el cual corresponde a 
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Muestra: FC1816 
Nombre: Toba de Ceniza Cristalina Andesítica 
Formación/Unidad: Formación Yaghán 
Coordenadas:55°13´49,8´´S; 68°52´37,3´´O 






Roca con textura fragmentada. La mineralogía primera (70%) está 
compuesta por plagioclasa (30%), vidrio (30%) y minerales ferromagnesianos 
(Px-Hbl) (10%). Las plagioclasas corresponden a cristales de 0,1 a 0,2 mm los 
cuales presentan un hábito tabular a masivo, con forma subhedral a anhedral. El 
vidrio corresponde a fragmentos menores a 0,02 mm los cuales componen la 
matriz de la roca. Los minerales ferromagnesianos corresponden a 
microcristales fantasmas reemplazados por actinolita. 
La mineralogía secundaria (25%) está caracterizada por actinolita (20%) 
y sericita (5%). Los cristales de actinolita presentan tamaños entre 0,1 a 0,3 mm 
los cuales presentan un hábito masivo, con forma anhedral. Se presentan 
reemplazando minerales ferromagnesianos. Los cristales de sericita presentan 
un tamaño promedio de 0,04 mm los cuales presentan hábito masivo, con forma 
anhedral. Se presentan reemplazando cristales de plagioclasa. 
La mineralogía accesoria (5%) está compuesta por minerales opacos los 
cuales corresponden a cristales con forma granular a masiva, con tamaños entre 
los 0,1 a 0,2 mm los cuales presentan forma subhedral a anhedral. Se presentan 
de forma diseminada en la muestra.  
Además, se presentan vetillas (<1%) de 0,002 mm de espesor las cuales se 
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Muestra: FC1817 
Nombre: Toba de Ceniza Cristalina Andesítica 
Formación/Unidad: Formación Hardy 
Coordenadas:55°14´57,5´´S; 68°55´44,8´´O 





Roca con textura fragmentada. La mineralogía primera (65%) está 
compuesta por plagioclasa (30%), vidrio (25%) y minerales ferromagnesianos 
(Px-Hbl) (10%). Las plagioclasas corresponden a cristales de 0,3 a 0,4 mm los 
cuales presentan un hábito tabular a masivo, con forma subhedral a anhedral. El 
vidrio corresponde a fragmentos menores a 0,02 mm los cuales componen la 
matriz de la roca. Los minerales ferromagnesianos corresponden a 
microcristales fantasmas reemplazados por actinolita. 
La mineralogía secundaria (30%) está caracterizada por actinolita (15%) 
y sericita (5%) y epidota (5%). Los cristales de actinolita presentan tamaños entre 
0,2 a 0,4 mm los cuales presentan un hábito masivo, con forma anhedral. Se 
presentan reemplazando minerales ferromagnesianos. Los cristales de epidota 
presentan un tamaño entre 0,1 a 0,2 mm los cuales presentan hábito granular a 
masivo, con forma subhedral a anhedral. Los cristales de sericita presentan un 
tamaño entre 0,02 a 0,04 mm los cuales presentan hábito masivo, con forma 
anhedral. Se presentan reemplazando cristales de plagioclasa.  
La mineralogía accesoria (5%) está compuesta por minerales opacos los 
cuales corresponden a cristales con forma granular a masiva, con tamaños entre 
los 0,1 a 0,2 mm los cuales presentan forma subhedral a anhedral. Se presentan 
de forma diseminada en la muestra.  
Además, se presentan vetillas (<1%) de 0,002 mm de espesor las cuales se 
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Muestra: FC1818 
Nombre: Lutita 
Formación/Unidad: Formación Hardy 
Coordenadas:55°14´57,7´´S; 68°52´44,8´´O 









Roca con textura lutácea, pobremente seleccionada, matrizsoportada, 
texturalmente madura, madurez composicional media y baja porosidad.  
La matriz (100%) está compuesta por plagioclasa (60%), biotita (20%), 
cuarzo (10%), actinolita (5%) y mica blanca (4%) y minerales opacos (1%). Los 
cristales de plagioclasa presentan tamaños entre 0,02 a 0,2 mm los cuales 
presentan hábito tabular a masivo, con forma subhedral a anhedral. Los cristales 
de biotita presentan tamaños entre 0,02 a 0,1 mm los cuales presentan un hábito 
micáceo a masivo, con forma subhedral a anhedral. Los cristales de cuarzo 
presentan tamaños entre 0,1 a 0,2 mm los cuales presentan hábito granular a 
masivo, con forma anhedral. Se presentan en matriz y vetillas. Los cristales de 
actinolita presentan tamaños entre 0,02 a 0,05 mm los cuales presentan hábito 
masivo, con forma anhedral. Los cristales de mica blanca presentan tamaños 
entre 0,05 a 0,1 mm los cuales presentan hábito micáceo a masivo, con forma 
subhedral a anhedral. Los minerales opacos corresponden a cristales con forma 
granular a masiva, con tamaños entre los 0,1 a 0,2 mm los cuales presentan 
forma subhedral a anhedral. Se presentan de forma diseminada en la muestra. 
El cemento (<1%) corresponde a Lodo; Cemento pelicular microcristalino 
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Muestra: FC1819 
Nombre: Lutita 
Formación/Unidad: Formación Hardy 
Coordenadas:55°14´57,7´´S; 68°52´44,8´´O 









Roca con textura lutácea, pobremente seleccionada, matrizsoportada, 
texturalmente madura, madurez composicional media y baja porosidad.  
La matriz (100%) está compuesta por plagioclasa (40%), biotita (30%), 
cuarzo (15%), mica blanca (5%), epidota (5%) y actinolita (5%). Los cristales de 
plagioclasa presentan tamaños entre 0,02 a 0,1 mm los cuales presentan hábito 
tabular a masivo, con forma subhedral a anhedral. Los cristales de biotita 
presentan tamaños entre 0,02 a 0,05 mm los cuales presentan un hábito micáceo 
a masivo, con forma subhedral a anhedral. Los cristales de cuarzo presentan 
tamaños entre 0,01 a 0,02 mm los cuales presentan hábito granular a masivo, 
con forma anhedral. Se presentan en matriz y vetillas. Los cristales de mica 
blanca varían entre 0,05 a 0,1 mm los cuales presentan hábito micáceo a masivo, 
con forma subhedral a anhedral. Los cristales de epidota varían entre 0,02 a 0,06 
mm los cuales presentan hábito granular, con forma subhedral. Los cristales de 
actinolita varían entre 0,05 a 0,1 mm los cuales presentan hábito masivo, con 
forma anhedral. 
El cemento (<1%) corresponde a arcilla; Cemento de tipo mosaico 
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Muestra: FC1820 
Nombre: Tonalita de Hornblenda 
Formación/Unidad: Grupo Plutónico Seno Año Nuevo 
Coordenadas:55°12´8,8´´S; 69°6´8,5´´O 






Roca con textura fanerítica, consertal, seriada, ofítica, zonación, 
adcumulada, holocristalina, equigranular, hipidiomórfica, leucocrática y de grano 
medio. La mineralogía primaria (90%) está caracterizada por plagioclasa (45%), 
hornblenda (20%), cuarzo (15%) y biotita (10%). Los cristales de plagioclasa 
varían entre 0,2 a 0,8 mm los cuales presentan hábito tabular, con forma 
euhedral a subhedral. Presentan macla de Carlsbad y Carlsbad-albita. Los 
cristales de hornblenda varían entre 0,2 a 1,2 mm los cuales presentan hábito 
prismático a masivo, con forma euhedral a anhedral. Algunos de ellos presentan 
macla de Carlsbad. Los cristales de cuarzo presentan tamaños entre 0,2 a 0,3 
mm los cuales presentan hábito masivo, con forma subhedral a anhedral. Los 
cristales de biotita presentan tamaños entre 0,1 a 0,4 mm, los cuales presentan 
hábito micáceo a masivo, con forma euhedral a subhedral. 
La mineralogía secundaria (10%) está caracterizada por sericita (5%) y 
actinolita (4%). Los cristales de sericita son inferiores a los 0,1 mm los cuales 
presentan hábito masivo, con forma anhedral. Se desarrollan principalmente 
sobre cristales plagioclasa. Los cristales de actinolita varían entre 0,4 a 0,8 mm 
los cuales presentan hábito prismático, con forma subhedral. Se desarrollan 
alterando a hornblenda. 
La mineralogía accesoria (1%) corresponde a minerales opacos (1%) los 
cuales corresponden a cristales de 0,1 a 0,2 mm con hábito masivo, los cuales 
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Muestra: FC1821 
Nombre: Metabasalto de Epidota 
Formación/Unidad: Complejo Tortuga 
Coordenadas:55°13´1,9´´S; 69°5´41,6´´O 









Roca con relictos de textura porfírica. Presenta textura metamórfica 
nematogranoblástica, fábrica planar, estructura bandeada y foliación de tipo 
esquistosidad gruesa. Presenta cristales de plagioclasa (40%), minerales 
silicatados ferromagnesianos (Px?) (30%), epidota (15%), cuarzo (10%), titanita 
(5%) y minerales opacos (<1%). Los cristales de plagioclasa presentan tamaños 
entre 0,2 a 0,3 mm los cuales presentan un hábito masivo, con forma anhedral. 
Se disponen de forma orientada como porfidoclastos. Los minerales silicatados 
ferromagnesianos (Px?) corresponden a cristales fantasmas de 0,02 a 0,1 mm 
los cuales presentan hábito masivo, con forma anhedral. Aquellos que presentan 
los tamaños más pequeños se encuentran reemplazados a epidota. Los cristales 
de epidota presentan un tamaño promedio de 0,02 mm, los cuales presentan 
hábito granular a masivo, con forma subhedral a anhedral. Se encuentran 
reemplazando a minerales ferromagnesianos (Ol-Px). Los cristales de cuarzo 
presentan también un tamaño promedio de 0,02 mm los cuales presentan hábito 
granular a masivo, con forma subhedral a anhedral. Los cristales de titanita son 
principalmente criptocristales los cuales se encuentran diseminados en la 
totalidad de la roca. Los minerales opacos presentan un tamaño promedio de 0,1 
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Muestra: FC1822 
Nombre: Diabasa 
Formación/Unidad: Complejo Tortuga 
Coordenadas:55°13´1,9´´S; 69°5´41,6´´O 












Roca con textura fanerítica, subofítica, holocristalina, equigranular, 
hipidiomórfica, melanocrática y de grano fino. La mineralogía primaria está 
compuesta de plagioclasa (60%) y clinopiroxeno (30%). Las plagioclasas 
corresponden a cristales entre 0,7 a 1 mm los cuales presentan hábito tabular, 
con forma euhedral a subhedral. Los clinopiroxenos corresponden a cristales 
entre 0,4 a 1 mm los cuales presentan un hábito prismático a masivo, con forma 
subhedral a anhedral. Además, estos últimos presentan alteración selectiva a 
actinolita.  
  La mineralogía secundaria (10%) se caracteriza por cristales actinolita 
(10%). Los cristales de actinolita presentan tamaños entre 0,2 a 1 mm, los cuales 
presentan hábito prismático a masivo. Se presentan principalmente 
reemplazando clinopiroxeno. 
 La mineralogía accesoria (<1%) esta compuesta por minerales opacos 
(<1%) los cuales corresponden a cristales de 0,1 a 0,2 mm los cuales presentan 
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Muestra: FC1823 
Nombre: Metabasalto de Actinolita 
Formación/Unidad: Complejo Tortuga 
Coordenadas:55°13´1,9´´S; 69°5´41,6´´O 


















Roca con relictos de textura porfírica. Presenta textura metamórfica 
granonematolepidoblastica.  Presenta cristales de pirita (<1%), calcopirita (<1%), 
hematita (<1%). Los cristales de pirita varían entre 0,1 a 0,2 mm los cuales 
presentan un hábito masivo, con forma anhedral, la cual se presenta dispuesta 
de forma subparalela a aleatoria en la roca. Los cristales de calcopirita presentan 
tamaños entre 0,1 a 0,2 mm los cuales presentan un hábito masivo con forma 
anhedral. Además, se distinguen bordes de reacción entre calcopirita y pirita. 
Los cristales de hematita presentan un tamaño promedio de 0,02 mm los cuales 
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Muestra: FC1824 
Nombre: Metabasalto de Actinolita 
Formación/Unidad: Complejo Tortuga 
Coordenadas:55°11´4,8´´S; 69°6´4,6´´O 








Roca con relictos de textura porfírica. Presenta textura quench, variolítica, 
holocristalina, equigranular, hipidiomórfica, melanocrática y de grano fino. La 
mineralogía que presenta esta muestra corresponde a plagioclasa (25%), biotita 
(10%) y la asociación mineral epidota (25%), actinolita (20%) y clorita (5%). Los 
cristales de plagioclasa varían entre 0,025 a 0,2 mm los cuales presentan hábito 
tabular a masivo, con forma euhedral a anhedral. Los cristales de biotita varían 
entre 0,1 a 0,8 mm los cuales presenta hábito micáceo, con forma euhedral a 
subhedral. Los cristales de epidota presentan tamaños entre 0,1 a 0,4 mm los 
cuales presentan un hábito granular a masivo, con forma euhedral a subhedral. 
Los cristales de actinolita varían entre 0,1 a 0,2 mm los cuales presentan hábito 
fibroso a masivo, los cuales presentan hábito subhedral a anhedral. Los cristales 
de clorita presentan tamaños entre 0,2 a 0,3 mm los cuales presentan un hábito 
micáceo, con forma euhedral a subhedral. 
 La mineralogía accesoria (15%) que caracteriza la muestra se compone 
de titanita (10%) y minerales opacos (5%). Los cristales de titanita presentan un 
tamaño promedio de 0,01 mm los cuales presentan hábito masivo, con forma 
anhedral. Se presentan de forma diseminada en la muestra. Los minerales 
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Muestra: FC1825 
Nombre: Metabasalto de Actinolita 
Formación/Unidad: Complejo Tortuga 
Coordenadas:55°11´4,8´´S; 69°6´4,6´´O 









Roca con textura quench, holocristalina, equigranular, hipidiomórfica, 
melanocrática y de grano fino. La mineralogía primaria (40%) corresponde a 
cristales de plagioclasa (40%), los cuales presentan un tamaño promedio de 0,02 
mm los cuales presentan hábito tabular a masivo, con forma subhedral a 
anhedral. La mineralogía secundaria (45%) esta caracterizada por la asociación 
mineral actinolita (20%), epidota (15%), clorita (5%) y hematita (5%). Los 
cristales de actinolita varían entre 0,1 a 0,2 mm los cuales presentan un hábito 
prismático a fibroso, con forma subhedral a anhedral. Los cristales de epidota 
presentan tamaños entre 0,04 a 0,06 mm los cuales presentan hábito granular, 
con forma subhedral a anhedral. Los cristales de clorita presentan un tamaño 
promedio de 0,02 mm los cuales presentan hábito fibroso, con forma subhedral. 
Los cristales de hematita presentan un tamaño promedio de 0,12 mm los cuales 
presentan hábito granular, con forma anhedral. 
 La mineralogía accesoria (15%) que caracteriza la muestra se compone 
de titanita (5%) y minerales opacos (10%). Los cristales de titanita corresponden 
a criptocristales los cuales se encuentran diseminados en la totalidad de la roca. 
Los minerales opacos corresponden a cristales de 0,1 a 0,2 mm los cuales 
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Muestra: FC1826(a) 
Nombre: Metabasalto de Actinolita 
Formación/Unidad: Complejo Tortuga 
Coordenadas:55°11´4,8´´S; 69°6´4,6´´O 







Roca con textura quench, variolítica, holocristalina, equigranular, 
hipidiomórfica, melanocrática y de grano fino. La mineralogía primaria (30%) 
corresponde a cristales de plagioclasa (30%), los cuales presentan un tamaño 
promedio de 0,1 mm los cuales presentan hábito tabular a masivo, con forma 
subhedral a anhedral. La mineralogía secundaria (55%) está caracterizada por 
la asociación mineral actinolita (35%), epidota (15%), clorita (5%) y biotita (5%) 
Los cristales de actinolita varían entre 0,05 a 0,1 mm los cuales presentan un 
hábito prismático a fibroso, con forma subhedral a anhedral. Los cristales de 
epidota presentan un tamaño promedio de 0,1 los cuales presentan hábito 
granular, con forma subhedral a anhedral. Los cristales de clorita presentan un 
tamaño promedio de 0,05 mm los cuales presentan hábito fibroso, con forma 
subhedral. Los cristales de biotita presentan tamaños entre 0,05 a 0,1 mm con 
hábito micáceo, con forma subhedral a anhedral. Se disponen rellenando 
amígdalas. 
 La mineralogía accesoria (10%) que caracteriza la muestra se compone 
de titanita (2%) y minerales opacos (8%). Los cristales de titanita corresponden 
a criptocristales los cuales se encuentran diseminados en la totalidad de la roca. 
Los minerales opacos corresponden a cristales con un tamaño promedio de 0,05 
mm los cuales presentan un hábito masivo, dispuestos de forma aleatoria en 










  133 
Muestra: FC1826(b) 
Nombre: Metabasalto de Actinolita 
Formación/Unidad: Complejo Tortuga 
Coordenadas:55°11´4,8´´S; 69°6´4,6´´O 
Localidad: Fiordo Los Geólogos 
Descripción (5X): 
 
Roca con textura quench, variolítica, vesicular, holocristalina, 
equigranular, hipidiomórfica, melanocrática y de grano fino. La mineralogía 
primaria (30%) corresponde a cristales de plagioclasa (30%), los cuales 
presentan un tamaño promedio de 0,1 mm los cuales presentan hábito tabular a 
masivo, con forma subhedral a anhedral. La mineralogía secundaria (60%) está 
caracterizada por la asociación mineral actinolita (35%), biotita (15%), epidota 
(10%), clorita (5%), clinozoisita (5%) y calcita (5%). Los cristales de actinolita 
varían entre 0,05 a 0,1 mm los cuales presentan un hábito fibroso, con forma 
subhedral. Los cristales de biotita varían entre 0,05 a 0,1 mm con hábito micáceo, 
con forma subhedral a anhedral. Se disponen en cúmulos. Los cristales de 
epidota presentan un tamaño promedio de 0,1 mm los cuales presentan un 
hábito granular a masivo, con forma subhedral a anhedral.  Los cristales de 
clorita presentan un tamaño promedio de 0.05 mm los cuales presentan un 
hábito fibroso, con forma subhedral a anhedral. Se presentan conformando 
amígdalas. Los cristales de clinozoisita varían entre 0,1 a 0,2 mm los cuales 
presentan hábito granular a masivo, con forma anhedral. Los cristales de calcita 
varían entre 0,1 a 0,2 mm los cuales presentan un hábito granular a masivo, con 
forma subhedral. 
 La mineralogía accesoria (10%) que caracteriza la muestra se compone 
de titanita (4%) y minerales opacos (6%). Los cristales de titanita corresponden 
a criptocristales los cuales se encuentran diseminados en la totalidad de la roca. 
Los minerales opacos corresponden a cristales con un tamaño promedio de 0,05 
mm los cuales presentan un hábito masivo, dispuestos de forma aleatoria en 
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Muestra: FC1826(c) 
Nombre: Metabasalto de Actinolita 
Formación/Unidad: Complejo Tortuga 
Coordenadas:55°11´4,8´´S; 69°6´4,6´´O 




Roca con textura quench, variolítica, holocristalina, equigranular, 
hipidiomórfica, melanocrática y de grano fino. La mineralogía primaria (30%) 
corresponde a cristales de plagioclasa (35%), los cuales presentan un tamaño 
promedio de 0,1 mm los cuales presentan hábito tabular a masivo, con forma 
subhedral a anhedral. La mineralogía secundaria (60%) está caracterizada por la 
asociación mineral actinolita (20%), epidota (15%), clorita (10%), clinozoisita (5%), 
biotita (5%), calcita (5%) y mica blanca (2%). Los cristales de actinolita varían entre 
0,05 a 0,1 mm los cuales presentan un hábito fibroso, con forma subhedral. Los 
cristales de epidota presentan un tamaño promedio de 0,1 mm los cuales presentan 
un hábito granular a masivo, con forma subhedral a anhedral.  Los cristales de clorita 
presentan un tamaño promedio de 0.05 mm los cuales presentan un hábito fibroso, 
con forma subhedral a anhedral. Se presentan conformando amígdalas. Los 
cristales de clinozoisita varían entre 0,1 a 0,2 mm los cuales presentan hábito 
granular a masivo, con forma anhedral. Los cristales de biotita varían entre 0,05 a 
0,1 mm con hábito micáceo, con forma subhedral a anhedral. Los cristales de calcita 
varían entre 0,1 a 0,2 mm los cuales presentan un hábito granular a masivo, con 
forma subhedral. Los cristales de mica blanca varían entre 0,05 a 0,1 mm los cuales 
presentan un hábito micáceo, con forma subhedral. 
 La mineralogía accesoria (5%) que caracteriza la muestra se compone de 
titanita (5%) y minerales opacos (<1%). Los cristales de titanita corresponden a 
criptocristales los cuales se encuentran diseminados en la totalidad de la roca. Los 
minerales opacos corresponden a cristales con un tamaño promedio de 0,05 mm los 
cuales presentan un hábito masivo, dispuestos de forma aleatoria en toda la roca. 
Además, se distinguen vetillas (<1%) de cuarzo las cuales presentan un grosor de 
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Muestra: FC1826(d) 
Nombre: Metabasalto de Actinolita 
Formación/Unidad: Complejo Tortuga 
Coordenadas:55°11´4,8´´S; 69°6´4,6´´O 
Localidad: Fiordo Los Geólogos 
Descripción (5X): 
 
Roca con textura quench, variolítica, vesicular, holocristalina, equigranular, 
hipidiomórfica, melanocrática y de grano fino. La mineralogía primaria (15%) 
corresponde a cristales de plagioclasa (15%), los cuales presentan un tamaño entre 
0,06 a 0,4 mm los cuales presentan hábito tabular a masivo, con forma subhedral a 
anhedral.  
La mineralogía secundaria (65%) está caracterizada por la asociación 
mineral actinolita (20%), calcita (15%), epidota (12%), biotita (10%), clorita (5%), 
clinozoisita (5%), mica blanca (5%) y hematita (3%). Los cristales de actinolita varían 
entre 0,1 a 0,2 mm los cuales presentan un hábito fibroso a masivo, con forma 
subhedral a anhedral. Los cristales de calcita también varían entre 0,1 a 0,2 mm los 
cuales presenta un hábito granular a masivo, con forma subhedral a anhedral. Los 
cristales de epidota presentan tamaños entre 0,2 a 0,4 mm los cuales presentan un 
hábito granular, con forma subhedral. Los cristales de biotita presentan tamaños 
entre 0,04 a 0,1 mm los cuales presentan un hábito micáceo, con forma subhedral 
a anhedral. Los cristales de clorita varían entre 0,05 a 0,4 mm los cuales presentan 
un hábito fibroso, con forma subhedral a anhedral. Los cristales de clinozoisita 
presentan un tamaño promedio de 0,2 mm los cuales presentan un hábito tabular a 
masivo con forma subhedral a anhedral. Los cristales de mica blanca varían entre 
0,1 a 0,2 mm los cuales presentan un hábito micáceo, con forma subhedral. Los 
cristales de hematita presentan un tamaño promedio de 0,06 mm los cuales 
presentan un hábito masivo, con forma anhedral. Se presentan alterando clorita.  
La mineralogía accesoria (10%) que caracteriza la muestra se compone de 
titanita (4%) y minerales opacos (<1%). Los cristales de titanita corresponden a 
cristales de 0,2 mm los cuales presentan un hábito granular a masivo, con forma 
subhedral a anhedral. Los minerales opacos corresponden a cristales con tamaños 
entre 0,02 a 0,1 mm los cuales presentan un hábito granular a fibroso, dispuestos 
de forma aleatoria en toda la roca. Además, se distinguen vesículas (<1%), las 
cuales presentan forma redondeada a irregular con tamaños que van desde los 0,4 
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Muestra: FC1827 
Nombre: Basalto de Clinopiroxeno 
Formación/Unidad: Complejo Tortuga 
Coordenadas:55°11´5,7´´S; 69°6´17,4´´O 










Roca con textura porfírica, glomeroporfírica, holocristalina, inequigranular, 
hipidiomórfica, melanocrática y de grano fino. Presenta fenocristales (30%) de 
clinopiroxeno (20%), plagioclasa (10%). Los cristales de clinopiroxeno varían 
entre 0,2 a 0,6 mm los cuales presentan hábito fibroso, con forma anhedral. Los 
cristales de plagioclasa presentan tamaños entre 0,1 a 0,2 mm los cuales 
presentan hábito masivo, con forma anhedral. La masa fundamental (50%) está 
compuesta principalmente por plagioclasa (50%) con un tamaño promedio de 
cristales de 0,02 mm con hábito tabular a masivo, con forma subhedral a 
anhedral. 
La mineralogía secundaria (15%) está compuesta por epidota (15%) con 
un tamaño de cristales que va desde 0,06 a 0,1 mm los cuales presentan hábito 
granular, con forma subhedral. 
La mineralogía accesoria (5%) está compuesta por titanita (2%) y 
minerales opacos (3%). Los cristales de titanita corresponden a criptocristales 
los cuales se encuentran diseminados en la totalidad de la roca. Los minerales 
opacos corresponden a cristales de 0,01 a 0,06 mm con hábito masivo, con 
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Muestra: FC1828 
Nombre: Tonalita de Hornblenda 
Formación/Unidad: Grupo Plutónico Canal Beagle 
Coordenadas:55°15´39,9´´S; 69°5´27,1´´O 
Localidad: Fiordo Los Geólogos 
Descripción (5X):  
 
 
Roca con textura fanerítica, consertal, holocristalina, equigranular, 
hipidiomórfica, leucocrática y de grano medio. La mineralogía primaria (80%) está 
caracterizada por plagioclasa (35%), hornblenda (20%), cuarzo (20%) y biotita 
(10%). Los cristales de plagioclasa varían entre 0,2 a 1 mm los cuales presentan 
hábito tabular, con forma euhedral a subhedral. Presentan macla de Carlsbad y 
Carlsbad-albita. Los cristales de hornblenda varían entre 0,2 a 1,2 mm los cuales 
presentan hábito prismático a masivo, con forma euhedral a anhedral. Los cristales 
de cuarzo presentan tamaños entre 0,4 a 0,8 mm los cuales presentan hábito 
masivo, con forma subhedral a anhedral. Los cristales de biotita presentan tamaños 
entre 0,1 a 0,4 mm, los cuales presentan hábito micáceo a masivo, con forma 
subhedral a anhedral. 
La mineralogía secundaria (12%) está caracterizada por sericita (5%), clorita 
(3%), epidota (2%), hematita (2%). Los cristales de sericita presentan tamaños entre 
0,02 a 0,06 mm los cuales presentan hábito masivo, con forma anhedral. Se 
presentan reemplazando plagioclasa. Los cristales de clorita presentan un tamaño 
promedio de 0,02 mm los cuales presentan un hábito fibroso, con forma subhedral. 
Se presentan reemplazando biotita. Los cristales de epidota presentan un tamaño 
promedio de 0,1 mm los cuales presentan un hábito granular, con forma subhedral. 
Se presentan reemplazando biotita. Los cristales de hematita presentan un tamaño 
promedio de 0,04 mm los cuales presentan un hábito masivo, con forma anhedral. 
Se presentan reemplazando biotita. 
La mineralogía accesoria (8%) corresponde a minerales opacos (8%) y 
titanita (<1%). Los minerales opacos corresponden a cristales de 0,06 a 0,2 mm con 
hábito granular, los cuales se distribuyen de forma aleatoria en la roca. Los cristales 
de titanita presentan un tamaño entre 0,1 a 0,2 mm, presentan un hábito granular, 
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Muestra: FC1829 
Nombre: Granodiorita de Biotita 
Formación/Unidad: Grupo Plutónico Canal Beagle 
Coordenadas:55°15´39,9´´S; 69°5´27,1´´O 
Localidad: Fiordo Los Geólogos 
Descripción (5X):  
 
Roca con textura fanerítica, consertal, gráfica, reabsorción, zonación, 
holocristalina, equigranular, hipidiomórfica, leucocrática y de grano medio. La 
mineralogía primaria (75%) está caracterizada por plagioclasa (30%), cuarzo (20%), 
biotita (15%) y feldespato potásico (10%). Los cristales de plagioclasa presentan 
tamaños entre 0,2 a 0,8 mm con hábito tabular a masivo, con forma subhedral a 
anhedral. Los cristales de cuarzo varían entre 0,1 a 0,7 mm los cuales presentan 
hábito masivo, con forma anhedral. Los cristales de biotita presentan tamaños entre 
0,02 a los 0,1 mm los cuales presentan hábito micáceo, con forma subhedral a 
anhedral. Los cristales de feldespato potásico varían entre 0,2 a los 0,6 mm los 
cuales presentan hábito masivo, con forma anhedral. 
La mineralogía secundaria (20%) está caracterizada por sericita (10%), 
epidota (5%), clorita (3%) y hematita (2%). Los cristales de sericita presentan un 
tamaño promedio de 0,01 mm los cuales presentan hábito masivo, con forma 
anhedral. Se presentan reemplazando selectivamente plagioclasa. Los cristales de 
epidota varían entre 0,2 a 0,4 mm los cuales presentan hábito granular a masivo, 
con forma subhedral a anhedral. Los cristales de clorita presentan un tamaño 
promedio de 0,1 mm los cuales presentan hábito micáceo, con forma subhedral a 
anhedral. Se presentan reemplazando selectivamente a biotita. Los cristales de 
hematita presentan un tamaño promedio de 0,06 mm los cuales presentan hábito 
masivo, con forma anhedral. 
La mineralogía accesoria (5%) corresponde a minerales opacos (5%) y 
titanita (<1%). Los minerales opacos corresponden a cristales de 0,08 a 0,4 mm con 
hábito granular, los cuales se distribuyen de forma aleatoria en la roca. Los cristales 
de titanita presentan un tamaño entre 0,1 a 0,2 mm, presentan un hábito granular, 
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Muestra: FC1830 
Nombre: Microdiorita Porfírica de Clinopiroxeno 
Formación/Unidad: Grupo Plutónico Canal Beagle 
Coordenadas:55°15´39,9´´S; 69°5´27,1´´O 




Roca con textura porfírica, glomeroporfírica, variolítica, holocristalina, 
inequigranular, hipidiomórfica, melanocrática y de grano fino. Presenta 
fenocristales (35%) de plagioclasa (15%), clinopiroxeno (15%) y hornblenda 
(5%). Los cristales de plagioclasa varían entre 0,1 a 0,2 mm los cuales presentan 
hábito tabular, con forma euhedral a subhedral. Los cristales de clinopiroxeno 
varían entre 0,1 a 0,3 mm, los cuales presentan hábito prismático a masivo, con 
forma euhedral a subhedral. Los cristales de hornblenda varían entre 0,2 a 0,4 
mm, los cuales presentan hábito prismático a masivo, con forma subhedral a 
anhedral. La masa fundamental (50%) está compuesta por plagioclasa (40%) y 
clinopiroxeno (10%). Los cristales de plagioclasa varían entre 0,02 a 0,1 mm los 
cuales presentan hábito tabular, con forma subhedral y los cristales de 
clinopiroxeno varían entre 0,08 mm a 0,1 mm, los cuales presentan hábito 
prismático, con forma subhedral. 
La mineralogía secundaria (10%) está compuesta por actinolita (5%), 
calcita (3%) y clorita (2%). Los cristales de actinolita varían entre 0,1 a 0,2 mm 
los cuales presentan hábito prismático a masivo con forma subhedral. Se 
encuentran reemplazando selectivamente hornblenda y clinopiroxeno. Los 
cristales de calcita varían entre 0,2 a 0,8 mm los cuales presentan hábito masivo, 
con forma subhedral. Los cristales de clorita presentan tamaños entre 0,1 a 0,2 
mm los cuales presentan hábito fibroso, con forma subhedral. Se encuentran 
reemplazando selectivamente clinopiroxeno. 
La mineralogía accesoria (5%) está compuesta por minerales opacos los 
cuales corresponden a cristales de 0.06 a 0.1 mm los cuales presentan hábito 
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Muestra: FC1831 
Nombre: Metabasalto de Actinolita 
Formación/Unidad: Complejo Tortuga 
Coordenadas:55°15´24,9´´S; 69°5´5,1´´O 










Roca con relictos de textura porfírica. Presenta textura metamórfica 
granonematolepidoblastica, fábrica planar, estructura bandeada y foliación de 
tipo esquistosidad gruesa. La mineralogía que caracteriza la roca es plagioclasa 
(40%), actinolita (25%), mica blanca (15%), biotita (10%), cuarzo (10%) y titanita 
(5%). Los cristales de plagioclasa varían entre 0,2 a 0,4 mm los cuales presentan 
hábito granular, con forma anhedral. Los cristales de actinolita varían entre 0,1 a 
0,4 mm los cuales presentan hábito fibroso a prismático, con forma subhedral a 
anhedral. Los cristales de mica blanca varían entre 0,02 a 0,1 mm los cuales 
presentan hábito micáceo, con forma subhedral. Los cristales de biotita 
presentan tamaños entre 0,02 a 0,06 mm los cuales presentan hábito micáceo, 
con forma subhedral. Los cristales de cuarzo varían entre 0,1 a 0,2 mm los cuales 
presentan hábito masivo, con forma anhedral. Finalmente, los cristales de titanita 
corresponden a criptocristales los cuales se encuentran diseminados en la 








































Los datos fueron normalizados considerando como 100% a la suma de óxidos sin volátiles (base anhidra), además el FeO y Fe2O3 fueron transformados a FeO* mediante la 

























SiO2 47,98 50,66 49,84 48,23 53,44 
Al2O3 17,63 18,73 15,73 17,24 17,18 
FeO* 9,15 9,67 11,70 10,09 7,39 
MnO 0,18 0,14 0,21 0,18 0,16 
MgO 9,08 8,41 6,76 11,09 6,26 
CaO 10,09 5,19 8,97 9,73 8,81 
Na2O 3,41 5,92 4,09 2,25 4,07 
K2O 0,92 0,08 0,15 0,05 1,65 
TiO2 1,43 0,98 2,31 1,05 1,02 
P2O5 0,14 0,21 0,24 0,08 0,03 
Total 100,00 100,00 100,00 100,00 100,00 
 
Elementos Mayores           
 143 
 
 Elementos Traza 




















Cs 0,6 0,5 1,5 < 0.1 0,9 
Rb 16 < 1 3 < 1 37 
Ba 73 19 24 18 60 
Th 0,2 0,63 0,96 0,25 < 0.05 
U 0,06 0,13 0,24 0,07 0,02 
Nb 1 0,8 1,9 0,5 < 0.2 
Ta 0,06 0,04 0,12 0,03 < 0.01 
K 7610 705 1275 427 13696 
La 3,04 4,21 6,94 2,31 0,93 
Ce 10,1 11,1 19,5 7,17 4,05 
Pb < 5 < 5 < 5 < 5 < 5 
Pr 1,65 1,66 3 1,23 0,83 
Sr 228 137 264 148 136 
P 591 927 1053 359 133 
Nd 9,16 8,59 16,3 6,42 5,57 
Hf 2,1 1,1 3,5 1,5 1,3 
Sm 3,62 2,43 5,29 2,34 2,54 
Eu 1,22 0,835 1,89 0,898 0,981 
Ti 8597 5868 13824 6300 6121 
Dy 5,03 3,28 7,61 3,74 4,36 
Y 27,5 17,5 42,8 21,7 24,9 
Yb 2,82 1,92 4,68 2,27 2,51 



























La 3,04 4,21 6,94 2,31 0,93 
Ce 10,1 11,1 19,5 7,17 4,05 
Pr 1,65 1,66 3 1,23 0,83 
Nd 9,16 8,59 16,3 6,42 5,57 
Sm 3,62 2,43 5,29 2,34 2,54 
Eu 1,22 0,835 1,89 0,898 0,981 
Gd 4,2 3,07 6,27 3,26 3,41 
Tb 0,75 0,53 1,16 0,6 0,67 
Dy 5,03 3,28 7,61 3,74 4,36 
Ho 1,04 0,64 1,58 0,76 0,87 
Y 27,5 17,5 42,8 21,7 24,9 
Er 3,07 1,78 4,84 2,23 2,62 
Tm 0,445 0,272 0,714 0,348 0,384 
Yb 2,82 1,92 4,68 2,27 2,51 
Lu 0,437 0,297 0,732 0,35 0,408 
